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KURZFASSUNG 
Die Sedimente des Arktischen Ozeans speichern die ozeanographische und 
klimatische Entwicklung der nÃ¶rdliche HemisphÃ¤re In direktem Zusammen- 
hang mit der Sedimentationsgeschichte stehen die sedimentphysikalischen 
Eigenschaften der Sedimente, deren Kenntnis eine Voraussetzung fÃ¼ die 
Interpretation quartÃ¤re Ablagerungen ist. 
In dieser Arbeit wurden an insgesamt 29 Sedimentkerne aus dem 
Ã¶stliche Arktischen Ozean PorositÃ¤t NaÃŸdicht und an 10 Kernen die 
Kompressions (P-) Wellengeschwindigkeit bestimmt. Die Auswertung dieser 
Parameter erlauben Aussagen Ã¼be die Ablagerungsbedingungen im 
Amundsen und Makarov Becken, auf dem Lomonosov RÃ¼cke und Yermak 
Plateau sowie auf der Morris Jesup Schwelle. 
Die Zuordnung der NaÃŸdichte und PorositÃ¤te von 25 Sedimentkernen 
in Hoch und Beckenlagen der einzelnen Regionen des Ã¶stliche Arktischen 
Ozeans ergeben spezifische Verteilungsmuster, die die AblagerungsrÃ¤um 
charakterisieren. WÃ¤hren am Yermak Plateau eine fÃ¼ Hochlagen des 
Ã¶stliche Arktischen Ozeans atypische, ungestÃ¶rt pelagische Sedimentation 
vorherrscht, sind der Lomonosov RÃ¼cke und die Morris Jesup Schwelle durch 
Auswaschungseffekte geprÃ¤gt Auf dem Gakkel RÃ¼cke Ã¼berwiege Turbidite 
und eistransportierte Ablagerungen. Mit Ausnahme turbiditischer Lagen im 
Amundsen Becken und von eistransportiertem Material gebildeter grobkÃ¶rnige 
Lagen im Makarov Becken, werden die Sedimente in diesen Becken durch 
feinkÃ¶rnig Fraktionen dominiert. 
P-Wellengeschwindigkeit, NaÃŸdicht und Grobkornfraktion zeigen sehr 
Ã¤hnlich Ã„nderunge mit der Kerntiefe, Die zum Teil markanten Variationen 
werden offensichtlich durch wechselnde Anteile der Grobkornfraktion ge- 
steuert. Regressionsanalysen zwischen Grobkornfraktion und P-Wellenge- 
schwindigkeit sowie zwischen Grobkornfraktion und PorositÃ¤ zeigen fÃ¼ einen 
Kern vom Lomonosov RÃ¼cke fÃ¼ einzelne Kernabschnitte deutlich von ein- 
ander abweichende VerhÃ¤ltnisse die auf eine Verschiebung des KorngrÃ¶ÃŸe 
spektrums aufgrund verÃ¤nderte palÃ¤ozeanographisch VerhÃ¤ltniss zurÃ¼ck 
gefÃ¼hr werden. 
Die Untersuchung der AbhÃ¤ngigkei von P-Wellengeschwindigkeit und 
PorositÃ¤ (NaÃŸdichte mittels elastischer Sedimentmodelle an zehn Kernen be- 
legt zudem, daÂ die Sedimente des Ã¶stliche Arktischen Ozeans unkonsolidiert 
sind und Eigenschaften aufweisen, die denen einer Suspension entsprechen. 
Synthetische Seismogramme sind mit den sedimentphysikalischen 
Parametern NaÃŸdicht und P-Wellengeschwindigkeit berechnet worden. Ver- 
gleiche dieser Seismogramme mit digitalen Parasound Echolotregistrierungen 
der oberflÃ¤chennahe Sedimente sind Voraussetzungen fÃ¼ die Entwicklung 
von akustostratigraphischen Modellen. Graphische Korrelationen synthetischer 
Seismogramme mit an den Kernstationen registrierten Parasound Seismo- 
grammen ermÃ¶gliche eine Interpretation der Reflexionsabfolge in den Seismo- 
grammen. Sie zeigen im Zusammenhang mit den physikalischen Parametern, 
den Grobkornfraktionen und den Kernbeschreibungen, daÂ die wechselnden 
Grobkornanteile starke Impedanzkontraste verursachen und dadurch die 
Reflexionsstrukturen in den Sedimenten bestimmen. Die graphischen 
Korrelationen belegen zusÃ¤tzlic eine in erster NÃ¤herun linear mit der Teufe 
zunehmende Kompression der Sedimente bei der Kernnahme. Sie ist 
proportional zu dem Anteil der Grobkornfraktion. 
Die Extrapolation der lokalen Information der Sedimentkerne auf die 
kontinuierlichen Parasound Aufzeichnungen erlauben die Interpretation der 
SedimentationsrÃ¤um und -Prozesse verschiedener Regionen des Ã¶stliche 
Arktischen Ozeans. Die graphische Korrelation von Einzelseismogrammen aus 
Parasound Profilen auf dem Sattel des Lomonosov RÃ¼cken und der Morris 
Jesup Schwelle mit NaÃŸdichtelog an den Kernstationen zeigt, daÂ die 
MÃ¤chtigkei einzelner Schichtpakete mit zunehmender Wassertiefe zunehmen 
und bestÃ¤tig somit Auswaschungseffekte in diesen Gebieten. Zusammen mit 
Kerndaten und zweier Parasound Profile kann zudem ein Areal von 
2500 km2 auf dem Sattel des Lomonosov RÃ¼cken als ein einheitliches Ab- 
lagerungsmilieu interpretiert werden, das durch Auswaschungseffekte geprÃ¤g 
ist. Die rauhe Meeresbodentopographie auf dem Sattel des Yermak Plateaus, 
deutet auf eine strÃ¶mungsbedingt Erosion hin, wÃ¤hren die Verteilungsmuster 
der physikalischen Parameter eines an der Flanke gewonnenen Kerns auf eine 
ungestÃ¶rt pelagische Sedimentation hinweisen. Die oberflÃ¤chennahe Sedi- 
mente im Amundsen Becken zeigen deutliche Reflexionsmuster, die im Osten 
mit den sedimenphysikalischen Parametern einer Station zu korrelieren sind, 
so daÂ ein Turbidit Ã¼be das gesamte Profil verfolgt werden kann. Im 
westlichen Teil des Amundsen Beckens kann in einem Ã¼be 200 km langen 
Parasound Profil eine akustisch nahezu transparente Schicht verfolgt werden. 
Eine Interpretation dieser Schicht kann aber aufgrund fehlender Kernstationen 
nicht durchgefÃ¼hr werden. 
Im Rahmen dieser Arbeit wurde ferner der methodische Ansatz zur 
Berechnung der PorositÃ¤ und NaÃŸdicht aus elektrischen Widerstands- 
messungen weiterentwickelt, der auf Messungen mit einer neuartigen 
miniaturisierten Wenneranordnung beruht. Aus den MeÃŸwerte wurde auf der 
Grundlage empirischer ZusammenhÃ¤nge die PorositÃ¤ sowie mit diesem 
Parameter die NaÃŸdicht des Sediments abgeleitet. Der Vergleich mit Daten 
einer WÃ¤gemethod belegt, daÂ mit diesem Elektropotentialverfahren 
Anderungen physikalischer KenngroÃŸe in Sedimentkernen effizient und mit 
hoher Genauigkeit bestimmt werden kÃ¶nnen 
SUMMARY 
Sediments of the Arctic Ocean are recorders of oceanographic and climatic 
evolution in the northern hemisphere, The sedimentary history is reflected in 
the sediment physical properties, thus knowledge about them is a key to its 
Interpretation particularly within the Quaternary. 
'In this study, 29 sediment cores from the eastern Arctic Ocean were 
investigated On porosity, wet bulk density and ten cores On compressional (P-) 
wave velocity. Analysis of these parameters permits interpretations about the 
sedimentary conditions in the Amundsen and Makarov Basins and on the 
Lomonosov Ridge, Yermak Plateau and Morris Jesup Rise 
The distribution of 25 sediment cores throughout abyssal hill and abyssal 
plain locations of the eastern Arctic Ocean show specific distribution patterns of 
wet bulk densities and porosities which characterize the sedimentary regions. 
On the Yermak Plateau undisturbed pelagic sedimentation predominates. The 
Lomonosov Ridge and the Morris Jesup Rise are characterized by winnowing. 
On the Gakkel Ridge turbidite and ice transported deposits are dominant. With 
the exception of turbidite layers in the Amundsen Basin and ice transported 
sandy layers in the Makarov Basin, sediments of these basins are dominated 
by fine-grained sediment. 
P-wave velocity, wet bulk density and coarse grain fraction curves show 
very similar down-core fluctuations. Dominant variations are obviously 
controlled by alternations in the coarse grain fraction. Regression analyses 
between coarse grain fraction and porosity and between coarse grain fraction 
and P-wave velocity of a core from the Lomonosov Ridge show distinct 
relationships for particular core sections. These correlations are traced to a 
shifting in grain size thought to be caused by changes in paleoceanographic 
conditions. 
The examination of P-wave velocity as a function of porosity (wet bulk 
density) On ten cores demonstrate, with the support of elastic sediment models, 
that the sediments of the eastern Arctic Ocean are unconsolidated and exhibit 
properties which compare to a suspension. 
Synthetic seismograms were generated from sediment physical property 
data (wet bulk density and P-wave velocity). Comparison of these seismograms 
with digital Parasound sub-bottom echosounder data leads to the development 
of acousto-stratigraphic models. Graphic correlations of synthetic seismograms 
with Parasound core station seismograms enable interpretations of the 
reflection sequence in the seismograms. In connection with physical properties, 
coarse grain fraction and core descriptions, these correlation show that 
alternations in coarse grain fraction cause strong impedance contrasts and 
determine the reflection structure in sediments. In addition, graphic correlations 
demonstrate, to a first approximation, a linear compression of the sediments 
during coring. The compression increases with core depth and is proportional 
to the coarse grain fraction. 
Extrapolation of local informations from sediment cores on continuous 
Parasound records enables the Interpretation of sediment -areas and -pro- 
cesses in different regions of the eastern Arctic Ocean. Graphic correlation of 
single Parasound seismograms from the top of Lomonosov Ridge and Morris 
Jesup Rise with wet bulk density logs shows that the thickness of single 
sediment sequences increases with increasing water depth. This observation 
supports the conclusion that winnowing has a strong effect on these rises and 
ridges. Together with core data and two Parasound profiles the top of 
Lomonosov Ridge is interpreted as a uniform sedimentation environment, 
dominated by winnowing. The rough ocean bottom topography On the top of 
Yermak Plateau indicates erosion by bottom currents whereas the distribution 
pattern of the physical parameters on the flank suggest undisturbed pelagical 
sedimentation The shallow sub-bottom sediment in the eastern Amundsen 
Basin shows distinct reflection sequences, which can be correlated with 
sediment physical parameters, related to turbidite deposition. In the western 
part of the Amundsen Basin the Parasound data show a nearly acoustic 
transparent layer which can be followed for more then 200 km. The significance 
of this layer is not known because of lack of core control. 
Finally a methodical approach was developed to determine porosity and 
wet bulk density from electrical resistivity measurements. The parameter was 
measured using a new miniaturised Wenner configuration (16 X 4 X 100 mm). 
Porosity and wet bulk density were deduced from the electrical resistivity data 
On the basis of empirical relationships. Comparison of these derived data with 
those from a weighing method shows that alterations of physical values can be 
measured efficiently and with high accuracy with this electropotential method. 

1 RAHMEN UND ZIELSETZUNG 
Die physikalischen Eigenschaften von pelagischen und hemipelagischen 
Tiefseesedimenten werden primÃ¤ durch die mineralische Zusammensetzung, 
KorngrÃ¶ÃŸe Kompaktionsgrad und Diagenesestufe bestimmt. Diese Faktoren 
sind durch den Eintrag biogener und lithogener Komponenten gesteuert und 
unterliegen damit klimatischen und ozeanographischen Schwankungen. Mes- 
sungen physikalischer Parameter an Sedimentkernen und ihre Interpretation 
fÃ¼hre folglich zu einem besseren VerstÃ¤ndni von Sedimentationsprozessen 
im Ozean. (Mienert, 1986; Spielhagen, 1991; Rostek, 1991; SpieÃŸ 1993). So 
sind NaÃŸdichte PorositÃ¤t P-Wellengeschwindigkeit aber auch das Korn- 
grÃ¶ÃŸenspektr charakteristische Parameter (Hamilton, 1970; Bachmann, 
1985; Orsi & Dunn, 1991), die unter anderem Hinweise auf glaziale und inter- 
glaziale Perioden geben kÃ¶nnen Beispielsweise dienen die Variationen der 
KorngrÃ¶ÃŸenverteilu und der NaÃŸdicht in hauptsÃ¤chlic durch terrigenen 
Eintrag geprÃ¤gte Sedimenten des EuropÃ¤ische Nordmeeres und des 
Arktischen Ozeans als Proxiwerte fÃ¼ Klimaschwankungen (Spielhagen, 1991 ; 
Bohrmann, 1991). NaÃŸdichtevariatione kÃ¶nne darÃ¼be hinaus auf Turbidite 
und somit auf Resedimentationsprozesse hinweisen (Gerland, 1993). In dieser 
Arbeit soll daher der Frage nachgegangen werden, inwiefern Variationen der 
Klima- und Meeresbedingungen in quartÃ¤re Ablagerungen des Arktischen 
Ozeans anhand von sedimentphysikalischen Daten erkannt werden kÃ¶nnen 
Die im Rahmen des BMFT gefÃ¶rderte Forschungsvorhabens "Abbild 
klimatisch gesteuerter Prozesse in marinen Sedimenten der Arktis" wÃ¤hren 
der POLARSTERN Expedition ARK Vllll3 "ARCTIC'91" durchgefÃ¼hrte 
geophysikalischen Arbeiten umfassen sowohl hochauflÃ¶send sediment- 
physikalische Messungen als auch digitale sedimentechographische Profil- 
registrierungen mit dem hochfrequenten (2.5 - 5.5 kHz) Parasound Sediment- 
echolot. Dieses System liefert aufgrund einer scharfen BÃ¼ndelun der Schall- 
energie eine gegenÃ¼be konventionellen Echolotsystemen erhÃ¶ht laterale wie 
vertikale AuflÃ¶sung Marine Sedimentstrukturen werden bis zu einer Tiefe von 
50 - 150 m mit einer StrukturauflÃ¶sun von bis zu 5 cm abgebildet (Rosteck, 
1991 ; SpieÃŸ 1993). Aufgrund dieser Charakteristika konnte das Parasound 
System erfolgreich zur qualitativen Beschreibung von Sedimentstrukturen und 
zur Interpretation von Sedimentations-, Erosions- und StrÃ¶mungsprozesse 
eingesetzt werden (Grant & Schreiber, 1990; Rostek, 1991 ; Rostek et al,, 1991 ; 
Max et al., 1992; Melles & Kuhn, 1993; SpieÃŸ 1993; VÃ¶lker 1993). 
Das seismische Reflexionsmuster basiert auf der teufenabhÃ¤ngige 
Ã„nderun der akustischen Impedanz, die sich direkt aus der NaÃŸdicht und 
Schallwellengeschwindigkeit der einzelnen Sedimentschichten ergibt. Rosteck 
(1 991), Rostek et al. (1 991) und SpieÃ (1 993) haben gezeigt, daÂ feinskalige 
Variationen an Sedimentkernen gemessener Impedanzlogs im Prinzip direkt mit 
den Reflexionsmustern von Parasound Seismogrammsektionen korrelierbar 
sind. Aus den Impedanzlogs kÃ¶nne zudem synthetische Seismogramme 
berechnen werden, die sich Ã¼be den Vergleich mit an Kernstationen digital 
aufgezeichneten Parasound Registrierungen fÃ¼ eine quantitative Interpretation 
der sedimentechographischen Profilregistrierungen nutzen lassen (Rostek, 
1991 ; Rostek et al,, 1991 ; SpieÃŸ 1993). Dieser Ansatz soll in der vorliegenden 
Arbeit verfolgt werden und eine Auswertung von Parasound Registrierungen in 
der Ã¶stliche Arktis ermÃ¶glichen DarÃ¼be hinaus soll mittels der Vergleiche von 
Parasound und synthetischen Seismogrammen gezeigt werden, daÂ bei der 
Kernnahme eine Stauchung der Sedimente stattfindet und daÂ dieser ProzeÃ 
quantifiziert und rekonstruiert werden kann. Dies soll Geophysikern und 
Geologen, die an den jeweiligen Kernen eine Chronstratigraphie erstellen, die 
MÃ¶glichkei erÃ¶ffnen realistische Sedimentationsraten zu berechnen. 
PorositÃ¤ (Archie, 1942) und NaÃŸdicht (Boyce, 1976) kÃ¶nne aufgrund 
empirisch erfaÃŸte funktionaler ZusammenhÃ¤ng aus Messungen des 
elektrischen Widerstandes abgeleitet werden. Eine geeignete Apparatur wurde 
nach dem Vorbild von Andrews & Bennett (1981) gebaut. Das MeÃŸprinzi 
basiert auf einer miniaturisierten Wenner Anordnung und wurde erstmals auf 
der POLARSTERN Expedition ARK Vllll3 "ARCTIC'91" mit dem Ziel ein- 
gesetzt, die Methode sowie ihre empirischen Grundlagen im Vergleich mit 
PorositÃ¤ts und NaÃŸdichtewerte der traditionellen WÃ¤gemethod zu disku- 
tieren und zu bewerten. 
1 .I Arbeitsgebiet 
1.1 .I Geographische Gliederung 
Der Arktische Ozean gliedert sich in mehrere grÃ¶ÃŸe Becken (Abb. 1.1). Die 
Ã¤ltere Teile umfassen das Kanada Becken mit dem Chukchi Plateau, das 
durch den Alpha RÃ¼cke und den Mendeleev RÃ¼cke vom Makarov Becken 
getrennt ist. Diese Gruppe morphologischer Einheiten werden zusammen- 
fassend als Amerasisches Becken bezeichnet. Das Amundsen (oder Fram) 
Becken, der Gakkel RÃ¼cke und das Nansen Becken bilden den jÃ¼ngere Teil 
des Arktischen Ozeans, der als Eurasisches Becken bezeichnet wird. 
Amerasisches und Eurasisches Becken werden durch den Lomonosov RÃ¼cke 
getrennt und durch ausgedehnte Schelfgebiete begrenzt (Aagaard et al., 
1985). 
Der etwa 1800 km lange und 270 km breite Gakkel RÃ¼cke erstreckt sich 
von 82ON 1 2OW bis 80Â° I 125OE und trennt das Nansen Becken vom 
Amundsen Becken. Analysen der magnetischen Anomalien im Eurasischen 
Becken haben ergeben, daÂ der Gakkel RÃ¼cke eine nÃ¶rdlich Fortsetzung 
des Mittelatlantischen RÃ¼cken ist (Vogt et al., 1979; Lawver et al., 1990). 
Demnach hat sich das Eurasische Becken vor rund 56 Mio. Jahren durch die 
Abspaltung des Lomonosov RÃ¼cken vom heutigen Barents Schelf geÃ¶ffnet 
Der Gakkel RÃ¼cke bildet seither die nÃ¶rdlich Grenze zwischen der Nord- 
amerikanischen und Eurasischen Platte. Die gegenwÃ¤rtige Driftraten am 
Gakkel RÃ¼cke zwischen der Morris Jesup Schwelle und dem Yermak Plateau 
(1.5 cm1Jahr) sowie in der NÃ¤h des sibirischen Schelfs (0.85 cm1Jahr) sind mit 
die geringsten aller mittelozeanischer RÃ¼cke der Erde (Kristoffersen, 1982). 
Das Amundsen Becken liegt zwischen dem Gakkel RÃ¼cke und dem 
Lomonosov RÃ¼cken Es wird im SÃ¼dweste durch den Kontinentalrand am 
Lincoln Schelf und die Morris Jesup Schwelle und im SÃ¼doste durch den 
Kontinentalrand am Laptev Schelf und die Neusibirischen Inseln begrenzt. Das 
Amundsen Becken ist im Mittel einige hundert Meter tiefer als das Nansen 
Becken und wird durch die 4000 m Tiefenkonturlinie umgrenzt. Der Gakkel 
RÃ¼cke bildet dabei eine Barriere fÃ¼ Sedimente aus der Kara und Barents 
See. Die primÃ¤re Sedimentquellen sind die landwÃ¤rtige Enden des Beckens, 
wobei angenommen wird, daÂ der Haupteintrag durch den FluÃ Lena erfolgt 
(Johnson, 1990). 
Abb. 1 .I : Morphologische Gliederung des Arktischen Ozeans (nach Weber & Sweeney, 1985). 
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Der Lomonosov RÃ¼cke erstreckt sich Ã¼be 1800 km vom kontinentalen 
Schelf nÃ¶rdlic der Ellesmere Insel bis zum ~ontinentalschelf von Eurasien, 
nÃ¶rdlic der Neusibirischen Inseln. In der NÃ¤h des Nordpols betrÃ¤g die Breite 
des RÃ¼cke nur etwa 20 km, sie nimmt in Richtung der Kontinentalschelfe auf 
nahezu 200 km zu. Der RÃ¼cke steigt auf seiner ganzen LÃ¤ng Ã¼be die 
2000 m Tiefenkonturlinie und trennt das Eurasische vom Amerasischen 
Becken. Vor Beginn des Sea Floor Spreading im Eurasischen Becken (56 Mio. 
Jahre) war der Lomonosov RÃ¼cke ein Teil des heutigen Barents und Kara 
Schelfs (Johnson, 1990). 
Das Makarov Becken ist Teil des Amerasischen Beckens und liegt 
zwischen den Alpha und Mendeleev RÃ¼cke und dem Lomonosov RÃ¼cken Es 
umfaÃŸ die Sibirische und Wrangel Tiefseebenen, die sich deutlich in ihrer 
Wassertiefe unterscheiden. Die Sibirische Tiefseebene ist mit rund 3900 m 
signifikant tiefer als die Wrangel Tiefseebene mit 2800 m. Beide sind durch ein 
komplexes System von KanÃ¤le (Arlis Gap Region) verbunden (Johnson, 
1990). Die beiden Kernstationen, die wÃ¤hren der Expedition ARK Vllll3 
"ARCTIC'91" angelaufen wurden, liegen in der Sibirischen Tiefseebene. 
Die Morris Jesup Schwelle ist ein mehr als 200 km breites, aseismisches 
Plateau, das vor der nÃ¶rdliche KÃ¼st GrÃ¶nland nordostwÃ¤rt in das 
Amundsen Becken reicht. Es ist durch plattentektonische Prozesse vor etwa 
35 Mio. Jahren vom Yermak Plateau getrennt worden (Kristoffersen, 1990). 
Basierend auf Unterschieden in der Morphologie und den magnetischen 
Anomalien wird fÃ¼ das Yermak Plateau ein nÃ¶rdliche Teil, der nÃ¶rdlic von 
82ON parallel zum Gakkel RÃ¼cke verlÃ¤uft und ein sÃ¼dliche Teil, der sich in 
NS Richtung erstreckt, unterschieden. Der nÃ¶rdlich Teil des Yermak Plateaus 
ist wahrscheinlich vulkanischen Ursprungs, wÃ¤hren fÃ¼ den sÃ¼dliche Teil 
eine kontinentale Kruste postuliert wird (Kristoffersen, 1990; Sundvor & 
Austegard, 1990). Das nÃ¶rdlich Yermak Plateau und die Morris Jesup 
Schwelle bildeten bis vor rund 35 Mio. Jahren noch eine Einheit, einen 
vulkanischen Hotspot, der nach dieser Zeit durch Sea Floor Spreading geteilt 
wurde (Sundvor & Austegard, 1990). 
1.2 Ozeanographie des Arktischen Ozeans 
Die rezenten ozeanographischen VerhÃ¤ltniss im Arktischen Ozean be- 
schreiben Aagaard et al. (1985), Aagaard & Cormack (1989) und Anderson et 
al. (1 989). 
Folgende Zu- und AbflÃ¼ss prÃ¤ge den heutigen Wasserhaushalt des 
Arktischen Ozeans (Abb. 1.2): ZuflÃ¼ss erfolgen Ã¼be die Fram StraÃŸ (West- 
spitsbergen Strom, F), die Bering StraÃŸ (A) sowie russische und kanadische 
FlÃ¼sse AbflÃ¼ss erfolgen in erster Linie Ã¼be die Fram StraÃŸ (OstgrÃ¶nlan 
Strom, D), das Kanadischen Archipel und die Barents See. Die wichtigste 
Verbindung des Arktischen Ozeans mit dem Weltozean bildet die Fram StraÃŸe 
Der AuslÃ¤ufe des warmen Golfstroms (Nordatlantik Strom, E) erreicht Ã¼be den 
Westspitsbergen Strom (F) den Arktischen Ozean. Westspitsbergen und Ost- 
grÃ¶nlan Strom verlaufen in der Fram StraÃŸ gegenlÃ¤ufi und sind durch einen 
scharfen Temperaturgradienten voneinander getrennt. Sowohl in der GrÃ¶n 
lÃ¤ndische See (G) als auch im Bereich zwischen Jan Mayen und Island (H) 
kommt es zur Verwirbelung der kalten und warmen Wassermassen im Gegen- 
uhrzeigersinn und im Zusammenhang damit zu einer Tiefenwasserbildung. 
Abb. 1.2: Schematische Darstellung der OberflÃ¤chenzirkulatio im Arktischen Ozean und der 
Norwegischen-GrÃ¶nlandische See. A - Bering StraÃŸe B - Beaufort Wirbel, 
C - Transpolardrift, D - OstgrÃ¶nlan Strom, E - Nordatlantik Strom, 
F - Westspitsbergen Strom, G - GrÃ¶nlan Wirbel, H - Island Wirbel (aus Aagaard et 
al., 1985). 
Der Arktische Ozean und Teile der Norwegisch-GrÃ¶nlÃ¤ndisch See sind 
ganzjÃ¤hri mit Eis bedeckt. Das in der Regel nur wenige Meter dicke Meereis 
verdriftet im Arktischen Ozean entsprechend der Bewegung der Wasser- 
massen. Die Driftrichtung erfolgt im Amerasischen Teil des Arktischen Ozeans 
im Uhrzeigersinn (Beaufort Wirbel, B), wÃ¤hren das Eis des Eurasischen 
Beckens mit der Transpolardrift (C) durch die Fram StraÃŸ den Arktischen 
Ozean verlÃ¤ÃŸ mit dem OstgrÃ¶nlandstro (D) nach SÃ¼de treibt und 
schlieÃŸlic abschmilzt. 
Von zentralem Interesse fÃ¼ diese Arbeit ist das mit dem Eis transportierte 
Sedimentmaterial. Durch Abschmelzprozesse sinkt es in groÃŸe Umfang 
bereits im Arktischen Ozean zum Meeresboden und hat damit erheblichen 
EinfluÃ auf das Sedimentationsgeschehen (NÃ¼rnber et al., 1994). 
2 DAS PARASOUND SEDIMENTECHOLOT 
Bei geophysikalischen Untersuchungen im marinen Bereich werden aktive 
hydroakustische Verfahren eingesetzt (Wendt et al., 1992) zur 
- Erstellung von bathymetrischen Karten und dreidimensionalen Darstellungen 
des Makroreliefs des Meeresbodens, 
- Messung der Reflexions- und RÃ¼ckstreueigenschafte des Meeresbodens 
und Bestimmung seines Mikroreliefs, 
- AbschÃ¤tzun sedimentphysikalischer Parameter der MeeresbodenoberflÃ¤che 
- Bestimmung von Schichtgrenzen in den OberflÃ¤chensedimenten 
Das Ziel der Auswertungen sind die Darstellung von Profilen des Meeres- 
bodenreliefs, die Abbildung von Schichtgrenzen in oberflÃ¤chennahe Sedi- 
menten und quantitative Vergleiche sedimentphysikalischer Parameter mit 
digital registrierten Seismogrammen. In dieser Arbeit werden Daten und Profile 
analysiert, die wÃ¤hren der Expedition ARK Vlll13 "ARCTIC'91" des 
Forschungsschiffs POLARSTERN mit dem aktiven hydroakustischen Sediment- 
echolot Parasound gewonnen wurden. 
Das Parasound Sedimentecholot erlaubt eine gegenÃ¼be konventionellen 
Echolotsystemen verbesserte laterale und vertikale AuflÃ¶sun von Sediment- 
strukturen, die auf einer extrem engen Richtcharakteristik mit einem 
Ã–ffnungswinke von nur etwa 4' bei einer Nutzfrequenz um 4 kHz basiert. Der 
Offnungswinkel ist eine charakteristische GrÃ¶Ã jedes Sedimentecholotes. Aus 
diesem Parameter ergibt sich die vom Signal erfaÃŸt MeeresbodenoberflÃ¤ch 
Ã¼be die das Echo integriert ("footprint"). HerkÃ¶mmlich Sedimentecholote 
arbeiten mit Frequenzen um 3.5 kHz und besitzen einen Ã–ffnungswinke von 
mehr als 20Â° Der Durchmesser der beschallten FlÃ¤ch am Meeresboden 
betrÃ¤g dann rund 36 % der Wassertiefe, wÃ¤hren das Parasound System nur 
Ã¼be die EchoflÃ¤ch mit einem Durchmesser von 7 % der Wassertiefe 
integriert. Die hohe AuflÃ¶sun des Parasound Systems resultiert aus der 
technischen Anwendung des parametrischen Effektes, der die Wechselwirkung 
zweier simultan abgestrahlter Wellen finiter Amplitude beinhaltet. In diesem 
Kapitel werden aus der linearen und nichtlinearen Akustik die Grundlagen des 
parametrischen Effektes entwickelt sowie einleitend allgemeine Begriffs- 
definitionen aktiver hydroakustischer Verfahren vorgestellt. 
2.1 Schallausbreitung im WasserkÃ¶rpe 
Die hydroakustische Sedimentechographie wird durch die Schallausbreitung im 
WasserkÃ¶rpe wesentlich mitbestimmt. Die SchallintensitÃ¤ l nimmt mit der Ent- 
fernung von der Quelle ab, verursacht durch geometrische Verluste, 
physikalische DÃ¤mpfung Reflexion, Streuung und Brechung. 
Unter BerÃ¼cksichtigun der geometrischen Verluste (Divergenz) und der 
physikalischen DÃ¤mpfun (Absorption) gilt fÃ¼ die SchallintensitÃ¤ im Abstand r2 
relativ zur Referenzentfernung r, 
ri2 Entfernung von der Quelle (in m) 
n = 0 fÃ¼r.eben Wellen 
n = 1 fÃ¼ Zylinderwellen 
n = 2 fÃ¼ Kugelwellen 
a DÃ¤mpfungskoeffizien von Meerwasser (in db/m) 
Der DÃ¤mpfungskoeffizien von Meerwasser ist von der Frequenz, der 
Temperatur, der SalinitÃ¤ und dem hydrostatischen Druck abhÃ¤ngi (Clay & 
Medwin, 1977), wÃ¤hren der DÃ¤mpfungskoeffizien von marinen Sedimenten 
primÃ¤ von der eingesetzten Sendefrequenz sowie der NaÃŸdichte PorositÃ¤ 
und KorngrÃ¶Ã der Sedimente bestimmt wird (Hamilton, 1972). 
Die Echolaufzeit ergibt sich aus der Entfernung des Reflektors von Quelle 
und EmpfÃ¤nge und der Schallgeschwindigkeit des Ausbreitungsmediums, Als 
Schallgeschwindigkeit cO im Meerwasser (in mls) wurde von Wilson (1960) die 
folgende vereinfachte empirische Gleichung abgeleitet 
Temperatur T (in 'C), SalinitÃ¤ S (in %o) und hydrostatischer Druck p, (in Pa) 
sind im Meer nicht konstant. Sie sind ortsabhÃ¤ngi und unterliegen Jahres- und 
tageszeitlichen Schwankungen. Da bei profilierenden Vermessungen mit Echo- 
loten keine kontinuierlichen Informationen Ã¼be diese Parameter verfÃ¼gba 
sind, werden in der Regel alle Laufzeiten von Lotungen standardmÃ¤ÃŸ auf 
eine Wasserschallgeschwindigkeit von 1500 mls bezogen. 
GroÃŸe Einflug auf DÃ¤mpfun und Schallwellengeschwindigkeit hat der 
Gasgehalt des Wassers. Insbesondere Gasblasen fÃ¼hre abhÃ¤ngi von ihrer 
GrÃ¶Ã und der Sendefrequenz zu einer erheblichen VergrÃ¶ÃŸeru des 
effektiven RÃ¼ckstreuquerschnitte und des DÃ¤mpfungskoeffiziente sowie zu 
einer Verringerung der Schallwellengeschwindigkeit (Urick, 1967). 
2.2 Senden und Empfangen von Schallwellen mit Schallwandlern 
FÃ¼ die Umsetzung von elektrischer in akustische Energie beim Senden und 
von akustischer in elektrische Energie beim Empfangen werden Schallwandler 
verwendet. Die WinkelauflÃ¶sun des empfangenen Echosignals wird durch die 
Richtcharakteristik des Wandlers bestimmt, die EntfernungsauflÃ¶sun von 
seiner akustischen und elektrischen Bandbreite. Die SchichtenauflÃ¶sun in 
OberflÃ¤chensedimente ist sowohl von der Abstrahlcharakteristik (Offnungs- 
winkel) als auch von der Bandbreite (SendesignallÃ¤nge abhÃ¤ngig 
Die Richtcharakteristik des Schallwandlers wird von der Sendefrequenz 
und den Wandlerabmessungen, die Bandbreite dagegen durch das physi- 
kalische Prinzip der Wandlung beeinfluÃŸ (Caruthers, 1977). Die Richt- 
charakteristik D (O,(b) ist generell eine Funktion der sphÃ¤rische Winkel 0, (b 
(Abb. 2.1) und gibt die auf die akustische Hauptstrahlrichtung normierte 
WinkelabhÃ¤ngigkei des Schalldrucks (Empfangsspannung) an. 
Abb. 2.1: Geometrie eines rechteckigen Schallwandlers und Definition der sphÃ¤rische Winkel 
(Clay & Medwin, 1977). 
AbhÃ¤ngi von der Geometrie der WandlerflÃ¤ch erhÃ¤l man fÃ¼ einen aus 
einzelnen Elementarwandlern zusammengesetzten, rechteckigen Wandler 
folgende Richtcharakteristik (Clay & Medwin, 1977) 
i i - a  . i i - b  . 
sin(- sin0) sin(-sinÃ§) X D(@,@)= X i i - b  , 
-sinO t T 
a - LÃ¤ng des Wandlers 
b - Breite des Wandlers 
Kennzeichnend fÃ¼ einen Wandler ist die Geometrie von Haupt- und 
Nebenmaxima der Richtcharakteristik, die sogenannte Hauptkeule und die 
Nebenkeulen (Abb. 2.2). Wesentliche Parameter sind dabei Halbwertsbreite, 
der Ã–ffnungswinke und das AmplitudenverhÃ¤ltni der Nebenmaxima zum 
Hauptmaximum (Clay & Medwin, 1977). Die Halbwertsbreite O,, wird als Winkel 
zwischen dem -6 dB Abfall der Hauptkeule definiert und ist abhÃ¤ngi vom 
VerhÃ¤ltni der Wandlerabmessungen zur WellenlÃ¤nge Der Offnungswinkel ist 
der Winkel zwischen den NulldurchgÃ¤nge der Hauptkeule. HÃ¤ufig wie auch in 
dieser Arbeit, wird fÃ¼ den Offnungswinkel aber auch der Winkel angegeben, 
bei dem die Amplitude auf 70 % des Maximalwertes oder um 3 dB abgefallen 
ist. 
Der Einsatz von Wandlern, die Frequenzen um 4 kHz abstrahlen und 
kleine Halbwertsbreiten besitzen, erfordert bei konventionellen Echoloten 
groÃŸ Wandlerabmessungen (GI. 2.3). Schallwandler kleiner Abmessungen, 
die unproblematisch in den Schiffsrumpf eingebaut werden kÃ¶nne und bei 
Ã¤hnliche Frequenzen dennoch eine geringe Halbwertsbreite haben, lassen 
sich durch Ausnutzung nichtlinearer akustischer Effekte, unter anderem durch 




Richtcharakteristik D eines quadratischen Wandlers. 
a) D2 als Funktion von k-a-sin9, mit k = Zn:/\ und a = LÃ¤ng des Schallwandlers nach 
Gleichung 2.3 fÃ¼ (I = 0. D ist auf den Maximalwert der Hauptkeule normiert. 
b) Polardarstellung der Abstrahlcharakteristik eines quadratischen Wandlers 
(26 X 26 cm) bei 30 kHz und k-a = 33. Die Abstrahlcharakteristik ist in Dezibel relativ 
zum axialen Wert angegeben, dB = 10-logD2 (nach Clay & Medwin, 1977). 
2.3 Nichtlineare Akustik und der parametrische Effekt 
Der parametrische Effekt beschreibt die Wechselwirkung zweier ebener Wellen 
finiter Amplitude, die durch die nichtlineare Beziehung zwischen Druck- und 
DichteÃ¤nderun im Wasser hervorgerufen wird. Er findet eine technische 
Anwendung im Parasound Sedimentecholot. 
Die Relation zwischen Druck P und Dichte p wird durch die akustische 
Zustandsgleichung P = P(p) beschrieben. Beide GrÃ¶ÃŸ setzen sich aus einer 
konstanten Komponente und einem Zusatzglied, das sich in der akustischen 
Welle Ã¤ndert zusammen 
PO ist der hydrostatische Druck und po die Dichte des Mediums fÃ¼ diesen 
Druck. Dabei wird vorausgesetzt, daÂ Po und po konstant sind, also gilt dP = dp 
und dp = dAp. Ferner wird die Ausbreitung einer Schallwelle als ein 
adiabatischer ProzeÃ angesehen, so daÂ Temperatureffekte vernachlÃ¤ssig 
werden kÃ¶nnen 
Unter der Annahme, daÂ die relative DichteÃ¤nderun sehr viel kleiner ist 
als die Dichte des nichtangeregten Mediums, kann die Zustandsgeichung in 
eine Taylor Reihe nach Potenzen von Ap entwickelt werden 
A P oder nach Potenzen der relativen Kompression s = -
Po 
Der Koeffizient des linearen Gliedes der Kompression s (GI. 2.5) reprÃ¤sentier 
den linearen Modul der VolumenelastizitÃ¤t den Kompressionsmodul K. Der 
entsprechende Koeffizient fÃ¼ s2 ist der nichtlineare Modul der 
VolumenelastizitÃ¤ und hat die Dimension eines Druckes. 
Bei kleiner Kompression kÃ¶nne die quadratischen Glieder vernachlÃ¤ssig 
werden. Es gilt dann angenÃ¤her 
Diese linearisierte Form der akustischen Zustandsgleichung 2.5 ist als das 
Hooke'sche Gesetz der elastischen Verformung bekannt. Dabei wird die 
Ableitung (dpldp) durch das VerhÃ¤ltni endlicher Differenzen von Druck und 
Dichte ersetzt. Dies gilt exakt nur im Fall infinitesimaler Anregung. 
Die linearisierte Zustandsgleichung bildet zusammen mit der Bewegungs- 
gleichung und der KontinuitÃ¤tsgleichun ein geschlossenes System linearer 
Gleichungen aus dem die Wellengleichung abgeleitet werden kann 
A(p ist das Laplace Potential der Geschwindigkeit und C: die Ausbreitungsge- 
schwindigkeit einer infinitesimalen Deformation in einem elastischen Medium. 
Die Schallgeschwindigkeit cÃ ist durch die Zustandsgleichung (2.5) definiert 
Wird das Geschwindigkeitspotential fÃ¼ eine eindimensionale, sinus- 
fÃ¶rmig Welle unendlich kleiner Amplitude betrachtet, so sind momentaner 
Druck und die Geschwindigkeit der Teilchenverschiebung V (Schwingungs- 
geschwindigkeit) Ã¼be die Beziehung 
verknÃ¼pft mit V = vmaXsin(co-t - k-X) (vmax = Amplitude der Schwingungs- 
geschwindigkeit). Die Beziehung 2.7 wird fÃ¼ eine beliebige Form des 
Wellenprofils erfÃ¼llt 
Eine AbschÃ¤tzung ob nichtlineare Glieder in der KontinuitÃ¤ts- 
Bewegungs- und Zustandsgleichung berÃ¼cksichtig werden mÃ¼ssen erfolgt 
Ã¼be die sogenannte akustische Machzahl Ma. Sie wird durch das VerhÃ¤ltni 
der Amplitude der Schwingungsgeschwindigkeit zur Schallgeschwindigkeit 
gebildet 
M a = h =  , pmax _ Pmax _ Prnax Smax - 
Co P 0 K PO 
Der Grenzwert fÃ¼ die Anwendung des linearisierten Gleichungssystems 
in FlÃ¼ssigkeite und FestkÃ¶rper wird von Clay & Medwin (1 977) mit 1 0-3 ange- 
geben. FÃ¼ das Parasound Sedimentecholot sind die Wandler-flÃ¤ch (1 . I 4  m2) 
und die Leistung (70 kW) bekannt. Ãœbe die Definition der IntensitÃ¤ des 
Ultraschallfeldes (I in W/m2) kann die vom Parasound System erreichte 
akustische Machzahl abgeschÃ¤tz werden 
Dabei ist v i a x  - po I 2  die mittlere Energiedichte im Einheitsvolumen, die sich 
mit der Schallgeschwindigkeit ausbreitet. Meerwasser besitzt eine Dichte po 
von 1025 kg/m3 und eine Schallwellengeschwindigkeit c0 von 1521 mls. Die 
Angaben beziehen sich auf eine Temperatur von 20 OC und einer SalinitÃ¤ von 
35 %O (Siedler & Peters, 1982). Das Parasound System strahlt eine Leistung 
von etwa 61,5 kW/m2 ab, das entspricht einer Amplitude der Schwingungs- 
geschwindigkeit der Wasserteilchen von 0.28 m/s und somit einer Machzahl 
von 1.85 . 10-4. Die Machzahl erreicht also nicht den Grenzwert nach Clay & 
Medwin (1 977). 
Im nichtlinearen Fall wird das Differentialgleichungssystem aus der 
Zustands-, Bewegungs- und KontinuitÃ¤tsgleichun durch die Riemann Methode 
gelÃ¶st Sie basiert auf der nach der Taylor Reihe entwickelten Zustands- 
gleichung (GI. 2.4 und 2.5). Die relativ geringe akustische Machzahl erlaubt es 
hier noch, sich mit ausreichender Genauigkeit auf die quadratischen Glieder 
der Reihe zu beschrÃ¤nke 
Bei einer harmonischen Schwingung der Quelle liefert die Riemann 
Methode die exakte LÃ¶sun (Sutilov, 1984) 
I X l 
v(x, t) = vmax - sin CO- (t - L c+v'J 
Sie unterscheidet sich von einer Welle infinitesimaler Amplitude (GI. 2.9) nur 
durch die Ausbreitungsgeschwindigkeit. C'= C + V - C '  ist die Ausbreitungs- 
geschwindigkeit einer Phase der Welle, die durch einen bestimmten Wert der 
Schwingungsgeschwindigkeit V charakterisiert wird. Differenziert man die 
Gleichung 2.12 nach der Dichte, so erhÃ¤l man auf der Basis von Gleichung 2.8 
Mit s = v/c0 (GI. 2.10) und EO = (B/K + 2)/2, dem NichtlinearitÃ¤tskoeffizient 
erhÃ¤l man folgenden Ausdruck fÃ¼ die Ausbreitungsgeschwindigkeit 
Die BerÃ¼cksichtigun des quadratischen Gliedes in der Zustands- 
gleichung fÃ¼hr somit zu einer AbhÃ¤ngigkei der Ausbreitungsgeschwindigkeit 
von der verÃ¤nderliche GrÃ¶Ã V. Diese AbhÃ¤ngigkei ist nur durch die 
elastische NichtlinearitÃ¤ des Mediums bedingt. 
In Abbildung 2.3 sind fÃ¼ eine harmonische Verteilung der Schwingungs- 
geschwindigkeit V die Anderungen der Ausbreitungsgeschwindigkeit lÃ¤ng der 
x-Achse dargestellt, wie sie durch die Gleichungen 2.13 und 2.15 beschrieben 
werden. Entsprechend dieser Gleichungen bewegt sich jeder Punkt des Profils, 
der durch die Schwingungsgeschwindigkeit V charakterisiert wird, lÃ¤ng der 
x-Achse mit einer unterschiedlichen lokalen Ausbreitungsgeschwindigkeit. 
Punkt 1 entspricht der maximalen Kompression mit der Geschwindigkeit 
C' = c0 + E ~ - v ~ ~ ~  (C' > co) und Punkt 3 der Phase maximaler Ausdehnung mit 
der minimalen Ausbreitungsgeschwindigkeit C' = c0 - e0.vmax (C' co), wÃ¤hren 
Punkt 2 der Phase der Nullkompression mit der Schallgeschwindigkeit 
infinitesimaler Amplitude entspricht. 
Im AusbreitungsprozeÃ werden in einem Koordinatensystem, das sich 
lÃ¤ng der x-Achse mit der Geschwindigkeit CO bewegt, alle Punkte des 
Abb. 2.3: Profil einer Welle mit harmonischen Verteilungen der Schwingungsgeschwindigkeit 
V lÃ¤ng der x-Achse und den lokalen Ausbreitungsgeschwindigkeiten nach 
Gleichung 2.13 und 2.15 (nach Sutilov, 1984). 
Wellenprofils mit der Geschwindigkeit Â EO-V relativ zu den Knotenpunkten 
verschoben. Infolgedessen wird sich das Profil der Welle verzerren und nimmt 
im Grenzfall die Form eines SÃ¤gezahn vom Typ einer StoÃŸwell an. 
In der LÃ¶sun nach der Riemann Methode wird die innere Reibung nicht 
berÃ¼cksichtigt Bei der Verzerrung Welle infolge nichtlinearer Effekte wÃ¤chs 
aber der Geschwindigkeitsgradient an ihrer Vorderfront. Die dadurch stark 
anwachsenden viskosen Verluste verzÃ¶ger die Verzerrung der Wellenform. Im 
weiteren Verlauf des Ausbreitungsprozesses glÃ¤tte die dissipativen Prozesse 
den Druckgradienten und verringern damit die Verzerrung bis die Welle wieder 
nahezu ihre Ausgangsform besitzt. 
Zu den nichtlinearen Effekten, die sich als Folge der Wellenverzerrung 
einstellen, gehÃ¶re unter anderem Anderungen der spektralen Zusammen- 
setzung der Welle im AusbreitungsprozeÃ sowie die nichtlineare Wechsel- 
wirkung von UltraschallbÃ¼ndeln 
Nachdem der AusbreitungsprozeÃ einer Welle finiter Amplitude 
dargestellt wurde, soll nachfolgend nun ein einfaches System diskutiert 
werden, das die Verzerrung einer Welle infolge nichtlinearen Effekte wiedergibt 
und das auf die nichtlineare Wechselwirkung zweier Wellen finiter Amplitude, 
also den parametrischen Effekt, Ã¼bertragba ist (Feynman et al., 1971). In 
diesem System sei die strikte ProportionalitÃ¤ der Reaktion xouS auf eine Kraft 
xein (Hooke'sche Gesetz) gestÃ¶r 
Dies entspricht der Taylor Reihen Entwickung der Zustandsfunktion bis zur 
zweiten Ordnung. L ist eine von t und xpin unabhÃ¤ngig Konstante. Sei 
xein(t) = cos(co-t), so folgt fÃ¼ xaus(t) unter Verwendung der Beziehung 
cos^~yt)  = %- [ I  - cos(2-co-t)] 
Term T1 entspricht der Grundfrequenz, Term T2 einer Verschiebung des Mittel- 
wertes (Gleichrichtung) und Term T3 der ersten Harmonischen (1. Ober- 
schwingung). Mit diesem einfachen System wird also die Verzerrung und die 
damit verbundene Anderung der spektralen Zusammensetzung einer Welle 
finiter Amplitude wiedergegeben. 
Seien nun zwei Eingangssignale mit den Frequenzen col und co2 
vorhanden xein = A-co~(a>~.t )  + A*.cos(co2-t), so existiert zusÃ¤tzlic zu dem 
linearen Term (der L mal die EingangsgrÃ¶Ã betrÃ¤gt am Ausgang folgende 
Komponente 
Die ersten beiden Terme entsprechen wieder einer Gleichrichtung und den 
ersten Oberschwingungen zu den jeweiligen Frequenzen. Der Mischterm 
entspricht fÃ¼ den Spezialfall, col Ã w2, einer Modulation 
A -  A *-cos(col t)-cos(co2 - t) = C(t)-cos(col. t) mit C(t) = A - A  *-cos(co2. t)2.19 
Die Amplitude von cos(colt) wird mit der Frequenz co2 moduliert. Der Mischterm 
kann alternativ geschrieben werden als 
A - A *  
A . A * . cos(col . t) . cos(co2 . t) = [cos(col + co2 ) t + cos(col - co2 ) .  t] 2.20 2 
Es entstehen demnach zwei neue Signalanteile, die Summen- und die 
Differenzfrequenz. Mit Gleichung 2.19 und 2.20 hat man zwei verschiedene, 
aber gleichwertige Beschreibungen fÃ¼ den Spezialfall col Ã co2. Das System 
beschreibt aber auch dann die nichtlineare Wechselwirkung zweier Wellen 
korrekt, wenn, wie im parametrischen Fall, col = co2 ist (Muir, 1989). Im 
AusbreitungsprozeÃ der Wellen werden die Amplitude A durch A* moduliert 
und in der Modulationszone Oberschwingungen sowie die Summen- und 
Differenzfrequenz gebildet. Der parametrische Effekt kann bei hydrokustischen 
Verfahren zu einer extrem gerichteten Abstrahlcharakteristik genutzt werden, 
ohne Nebenkeulen zu erzeugen (Abb. 2.4). 
Abb. 2.4: Richtcharakteristik einer pararnetrischen Quelle mit den PrimÃ¤rfrequenze 418 kHz 
(a) und 482 kHz (b) und der Differenzfrequenz 64 kHz (C) (aus Muir, 1974). Die 
Amplituden sind in dB relativ zum Maximum angegeben. Die Differenzfrequenz 
zeigt keine Nebenkeulen mit Amplituden grÃ¶ÃŸ -40 dB, wÃ¤hren die Amplituden der 
Nebenkeulen in der Richtcharakteristik der PrimÃ¤rfrequenze bis auf -15 dB 
anwachsen. 
Dieser erhebliche Vorteil gegenÃ¼be konventionellen Echoloten wurde erstmals 
von Lighthill (1952) erkannt und von Westervelt (1963) und Berktay (1965a, b) 
ausfÃ¼hrlic diskutiert. Westervelt (1963) betrachtete das Problem der nicht- 
linearen Wechselwirkung von zwei ebenen, kollimierten und mono- 
chromatischen PrimÃ¤rwellen die simultan von einem Schallwandler emittiert 
werden. Die PrimÃ¤rwellenwechselwirkun existiert dabei nur im Inneren einer 
Modulationszone, die durch die Absorption der PrimÃ¤rwelle begrenzt ist. Ihre 
Einheitsvolumina kÃ¶nne als virtuelle Quellen der Summen- und Differenz- 
frequenz betrachtet und das resultierende Streufeld (Richtcharakteristik) in 
Fernfeld nach dem Prinzip von Huygens Ã¼be das Kirchhoffintegral berechnet 
werden. Dieses Modell wird als "Parametric Array" oder "Virtual End-Fire Array" 
bezeichnet. 
Die Richtcharakteristik D fÃ¼ eine parametrische Quelle muÃ nur fÃ¼ die 
Differenzfrequenz berechnet werden, da die Summenfrequenz keinen signi- 
fikanten Beitrag zur Druckamplitude im Fernfeld leistet (Muir & Blue, 1969) 
kd - Wellenzahl der Differenzfrequenz 
Die Gleichung 2.21 besitzt nur ein Maximum, weshalb die Richtcharakteristik 
keine Nebenkeulen aufweist. 
Ein Anwachsen der Bandbreite ist ein weiterer Vorteil, der sich durch die 
Anwendung des parametrischen Arrays ergibt. Die PrimÃ¤rfrequenze der 
Quelle haben eine Bandbreite von Â 5 %, in der sie sich ohne EnergieÃ¤nderun 
verschieben kÃ¶nnen Die Differenzfrequenz besitzt die gleiche absolute Band- 
breite. Wird beispielsweise die erste PrimÃ¤rfrequen bei 18 kHz (Â 5 % = 17.1 - 
18.9 kHz) und die zweite PrimÃ¤rfrequen bei 22 kHz (Â 5 % = 20.9 - 23.1 kHz) 
abgestrahlt, so hat die Differenzfrequenz fd von 4 kHz eine Bandbreite von 
= Â 1 kHz, entsprechend 25 % der Differenzfrequenz. Diese Bandbreite ist in 
diesem Frequenzbereich mit konventionellen Wandlern nicht erreichbar (Clay 
& Medwin, 1977). 
Wie alle Systeme weist auch das parametrische Array einen Nachteil auf. 
Der Wirkungsgrad des Systems liegt bei weniger als 1 % der eingesetzten 
Gesamtleistung W. Der prozentuale Wirkungsgrad der Differenzkornponente 
berechnet sich nach Clay & Medwin (1 977) aus 
TC- ( I+B /~ -K) *  -f: - W  
% Wirkungsgrad = 1 0 0  
2 - P - c ^  
Legt man die Kenndaten des Parasound Sedimentecholotes zugrunde, 
f = 4 kHz, W = 70 kW, p = 1025 kglm3, cn = 1521 mls, = 2O= 0.035 rad, so 
ergibt sich ein theoretischer Wirkungsgrad von 0.2 %, entsprechend einer 
effektiven Leistung der Quelle von 140 Watt. 
2.4 Technische Konzeption des Parasound Echolotsystems 
Das Parasound Sedimentecholot (STN Atlas Elektronik GmbH, Bremen) ist auf 
den Forschungsschiffen POLARSTERN, METEOR und SONNE fest installiert 
und kombiniert ein Tiefseevermessungsecholot (NBS, Narrow Beam System) 
zur Bestimmung der Wasser-tiefe mit einem Sedimentvermessungsecholot 
(SBP, Sub Bottom Profiler), das den pararnetrischen Effekt zur Erzeugung einer 
engen Abstrahlcharakteristik ausnutzt. Der Aufbau des Parasound Systems ist 
in Abbildung 2.5 skizziert. 
Als Schallwandler dienen 128 piezokeramische Wandler, die auf einer 
rechteckigen FlÃ¤ch von 0.9 X 1.2 m angeordnet sind. Die Wandler dienen 
sowohl als Quelle fÃ¼ das parametrische Signal als auch zum Empfang des 
Echosignals. Mit einer elektrischen Gesamtleistung von 70 kW werden die fÃ¼ 
den parametrischen Effekt notwendigen zwei PrirnÃ¤rfrequenze simultan an- 
geregt. WÃ¤hren eine PrimÃ¤rfrequen (Pilotfrequenz) von 18 kHz konstant 
abgestrahlt wird, kann die zweite PrimÃ¤rfrequen in 0.5 kHz Schritten zwischen 
20.5 und 23.5 kHz variiert werden. Entsprechend stellt sich eine Differenz- 
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Abb. 2.5: Technische Konzeption und GerÃ¤tekomponente der Parasound Anlage (nach 
SpieÃŸ 1993). 
frequenz (Nutzfrequenz) zwischen 2.5 und 5.5 kHz ein. FÃ¼ eine typische 
Nutzfrequenz um 3.5 kHz, ergibt sich eine enge Abstrahlcharakteristik mit 
einem Ã–ffnungswinke um 4' (GI. 2.21). Aufgrund dieses kleinen Ã–ffnungs 
winkels kÃ¶nne Reflexionselemente des Meeresbodens, die eine Neigung > 2' 
aufweisen den EmpfÃ¤nge nicht mehr erreichen, da der Schall zur Seite 
reflektiert wird (SpieÃŸ 1993). Diffuse Streuenergie wird aber weiterhin 
empfangen. 
MeÃŸfehle in der Laufzeitbestimmung der akustischen Welle, die durch 
die Schiffsbewegung bedingt sind, mÃ¼sse kompensiert werden. Die Hubbe- 
wegung des Schiffes, die im Normalfall ein Vielfaches der WellenlÃ¤ng 
betragen kann, wird durch das eingebaute Hubkompensationssystem HECO-10 
bis auf -1 0 cm korrigiert. Dazu errechnet das System eine Laufzeitkorrektur fÃ¼ 
Sende- und Empfangszeitpunkt auf ein konstantes Bezugsniveau. 
Die hohe Richtwirkung des Systems benÃ¶tig im Gegensatz zu nieder- 
frequenteren Schallquellen grÃ¶ÃŸer Streubreite zusÃ¤tzlic eine Strahl- 
stabilisierung, damit unabhÃ¤ngi von der Schiffsneigung die akustische Welle 
immer senkrecht nach unten gesendet wird. WÃ¤r dies nicht der Fall, wÃ¼rd bei 
stÃ¤rkere Schiffsbewegungen das Signal zur Seite abgestrahlt und nur 
Streuenergie empfangen. Die Konzeption des Wandlers als Array ermÃ¶glich 
die Strahlstabilisierung durch die unabhÃ¤ngig zeitliche Ansteuerung der 128 
Einzelelemente. Aus der Kenntnis der Neigung des Schiffes von einem Kreisel- 
tisch kann die Position der einzelnen Elemente relativ zu einer horizontalen 
Bezugsebene bestimmt und in Laufzeitdifferenzen umgerechnet werden. Bei 
entsprechend verzÃ¶gerte oder vorverlegter Ansteuerung jedes Elementes 
(Phasenansteuerung) wird so eine ebene Welle parallel zur FlÃ¤chennormale 
der Bezugsebene abgestrahlt und die Roll- und Stampfbewegung des Schiffes 
kompensiert. 
Neben den Nutzfrequenzen kann auch die LÃ¤ng des 'Sendeimpulses der 
Parasound Anlage Ã¼be die Zahl der Sinusschwingungen variiert werden. Mit 
lÃ¤ngere Sendeimpulsen wird aufgrund konstruktiver Interferenz eine erhÃ¶ht 
Eindringung in der SedimentsÃ¤ul erreicht (Rostek, 1991). Zur Optimierung der 
Eindringung kÃ¶nne 1 bis 8 Sinusschwingungen gewÃ¤hl werden. 
Nach einer von der Laufzeit abhÃ¤ngige logarithmischen VerstÃ¤rkung zur 
Kompensation der entfernungsabhÃ¤ngige Amplitudenabnahme, werden die 
empfangenen Signale mit einem analogen BandpaÃŸfilte zwischen 2 und 6 kHz 
gefiltert. Die Darstellung der SeismogrammeinhÃ¼llende erfolgt als schwellwert- 
abhÃ¤ngig schwarz-weiÃ abgestufte Amplitudenverteilung auf dem Analog- 
schreiber DES0 25 und farbig auf einen Farbbildschirm. 
An einer Kontrollkonsole wird das Tiefenfenster eingeteilt, das die Ver- 
zÃ¶gerun zwischen Sendezeitpunkt und dem Beginn der Seismogrammauf- 
Zeichnung definiert. Von diesem Zeitpunkt an erfolgt die Aufzeichnung und 
Darstellung der Seismogramme. Die Tiefe wird durch Multiplikation der Laufzeit 
mit einer Wasserschallgeschwindigkeit von 1500 mls berechnet. 
Im Normalbetriebsmodus des Parasound Systems findet Signalerzeugung 
und die Registrierung der seismischen Echos als einfacher Zyklus (Trigger- 
periode) statt. Das Zeitintervall der Triggerperiode ist von der Wassertiefe und 
der Registriertiefe abhÃ¤ngi und muÃ grÃ¶ÃŸ als die doppelte Laufzeit sein, um 
alle Seismogramme vor dem Aussenden der nÃ¤chste Signalfolge vollstÃ¤ndi 
zu registrieren. Die Bestimmung der Wassertiefe erfolgt in diesem Modus Ã¼be 
die Laufzeit des gefilterten 18 kHz Signalanteils. 
Die Uberlappung der EchoflÃ¤che wird durch den von der Schiffs- 
geschwindigkeit abhÃ¤ngige Sendeabstand und den Durchmesser der re- 
flektierenden FlÃ¤ch bestimmt. Um eine bessere laterale AuflÃ¶sun mit zu- 
nehmender Wassertiefe zu erzielen, wird ab etwa 1000 m Wassertiefe vom 
Normalbetriebsmodus auf den Pilottonbetrieb umgeschaltet. In diesem Modus 
werden pro Triggerperiode eine Folge von Pulsen im Abstand von 400 ms 
ausgesandt. Die Anzahl der aufeinanderfolgenden Pulse richtet sich nach der 
Wassertiefe und wird so berechnet, daÂ sie vor Ende der Triggerperiode alle 
wieder empfangen werden kÃ¶nnen Zwischen Sendephase und Empfangs- 
phase entsteht eine DatenlÃ¼cke die aber kleiner ist als im Normalbetriebs- 
modus. Damit das Parasound System eine optimale Pulsfolge berechnen kann, 
wird dem System eine maximal zu erwartende Wassertiefe, der sogenannte 
Tiefenbereich, vorgegeben. Dieser kann manuell zwischen 5000 m und 
10000 m umgeschaltet werden. Eine ausfÃ¼hrlich Diskussion der Betriebsmodi 
ist bei SpieÃ (1 993) zu finden. 
2.5 Digitale Aufzeichnung mit dem PARADIGMA System 
ZusÃ¤tzlic zur analogen Aufzeichnung der echographischen Daten wurde auf 
dem Forschungsschiff POLARSTERN im November 1989 das neuentwickelte 
digitale Datenerfassungssystem PARADIGMA installiert und sukzessive 
weiterentwickelt (SpieÃŸ 1993). Die VerfÃ¼gbarkei der digitalen Echogramme 
erlaubt die Archivierung, das seismische Prozessing von Einzelspuren und 
Profilsektionen sowie eine beliebig skalierbare graphische Ausgabe. 
Die Digitalisierung der am Parasound System analog vorliegenden Echo- 
gramme erfolgt Ã¼be eine multitaskingfÃ¤hig Datenerfassungseinheit (Hewlett 
Packard 3852A) mit einem schnellen Digitalvoltmeter (100 kHz Abtast- 
frequenz). Die in der Datenerfassungseinheit temporÃ¤ gespeicherten digitalen 
Seismogramme werden Ã¼be ein HPIB-Interface (IEEE488) auf der Festplatte 
eines Personalcomputers (80386187) zwischengespeichert und bei Erreichen 
der KapazitÃ¤tsgrenz der Festplatte auf einem 112 Zoll Magnetband archiviert. 
Neben der Steuerung des Digitalisierungsprozesses werden vom Programm- 
paket PARADIGMA die Navigationsdaten von der Bordnavigationsanlage 
(INDAS) und sÃ¤mtlich Steuerungspararneter des Parasound Systems Ã¼ber 
nommen und im Seismogrammheader integriert, um das spÃ¤ter seismische 
Prozessing von Einzelspuren und Profilsektionen ohne weitere Bearbeitungs- 
schritte zu ermÃ¶glichen Zur Kontrolle werden die Steuerungsparameter und 
Navigationsdaten mit einem Drucker protokolliert sowie zusammen mit den 
Seismogrammen auf einem Monitor on line dargestellt. 
3 MESSUNGEN SEDIMENTPHYSIKALISCHER PARAMETER 
3.1 Bestimmung der PorositÃ¤ und NaÃŸdicht aus dem spezifischen 
elektrischen Widerstand 
Messungen des spezifischen elektrischen Widerstandes bieten aufgrund 
der empirischen funktionalen AbhÃ¤ngigkei von der PorositÃ¤ die MÃ¶glichkeit 
relativ schnell und stratigraphisch hochauflÃ¶sen Informationen Ã¼be den 
Porenraum im Sediment zu gewinnen (Gerland et al., 1993). Da der Poren- 
raumanteil zusammen mit der Korndichte konstitutiv die NaÃŸdicht des 
Sediments bestimmt, ist unter Verwendung einer angemessenen Korndichte 
zusÃ¤tzlic die NaÃŸdicht berechenbar. PorositÃ¤ und NaÃŸdicht sind wichtige 
Parameter fÃ¼ die Charakterisierung von Sedimenten, zum Beispiel bei der 
Analyse von Sedimentationsprozessen oder diagenetischen VorgÃ¤ngen 
In diesem Kapitel werden nach ErlÃ¤uterunge zu den theoretischen 
Grundlagen das MeÃŸprinzi hochauflÃ¶sende elektrischer Widerstands- 
messungen an Sedimenten vorgestellt sowie die Ergebnisse im Vergleich mit 
der klassischen WÃ¤gemethod diskutiert. 
3.1.1 Allgemeine Grundlagen 
Der spezifische elektrische Widerstand r ist definiert als das Produkt aus dem 
elektrischen Widerstand und den geometrischen Abmessungen eines Leiters 
~ = R . Q . [ - '  
R - Ohmscher Widerstand 
Q - Querschnitt des Leiters 
I - LÃ¤ng des Leiters 
Der spezifische elektrische Widerstand r und die DielektrizitÃ¤tszah e be- 
stimmen die Stromdichte j und den Verschiebungsstrom D, die in einem 
Medium durch eine elektrische FeldstÃ¤rk E hervorgerufen werden 
j = E 1 r und D = E ~ ' E ~ . E  3.2 
Dabei ist eQ die DielektrizitÃ¤tskonstant des Vakuums und die relative 
DielektrizitÃ¤tskonstante Ein angelegtes elektrisches Wechselfeld fÃ¼hr sowohl 
zu einem Leitungsstrom als auch zu einem Verschiebungsstrom. Dies erfordert 
die EinfÃ¼hrun eines komplexen elektrischen Widerstandes n, 
In diesem Kapitel wird eine NiederfrequenzmeÃŸmethod vorgestellt, die 
auf quasi stationÃ¤re VorgÃ¤nge beruht. Die Verschiebungsstromdichte kann 
dabei gegenÃ¼be der Leitungsstromdichte und InduktionsvorgÃ¤nge vernach- 
lÃ¤ssig werden (Militzer & Weber, 1985), so daÂ unter dem spezifischen 
elektrischen Widerstand hier immer der Realteil zu verstehen ist. 
Aufgrund der relativ hohen spezifischen elektrischen WiderstÃ¤nd der 
meisten Minerale dominiert in marinen Sedimenten der elektrolytische Leit- 
fÃ¤higkeitsantei gegenÃ¼be dem elektronischen. Der spezifische elektrische 
Widerstand wÃ¤ÃŸrig LÃ¶sunge rw hÃ¤ng vor allem von der Art und Kon- 
zentration des gelÃ¶ste Elektrolyten und von Temperatur und Druck ab. Nach 
Kohlrausch (1 955) lÃ¤Ã sich allgemein folgende ProportionalitÃ¤ angeben 
Dabei bezeichnen C die Konzentration des Elektrolyten, adss den 
Dissoziationsgrad und U, V die lonenwanderungsgeschwindigkeiten. Die 
TemperaturabhÃ¤ngigkei wird in der Regel empirisch in der Form 
erfaÃŸt rw(T) ist der spezifische elektrische Widerstand bei der Temperatur T (in 
Kelvin), rW(2g3 K, der spezifische elektrische Widerstand bei der Bezugs- 
temperatur 293 K und AT die Differenz zwischen beiden Temperaturen. Die 
Koeffizienten a und b sind von der Zusammensetzung des Elektrolyten 
abhÃ¤ngig 
3.1.2 Der spezifische elektrische Widerstand mariner Sedimente 
Marine Sedimente sind porÃ¶se wassergesÃ¤ttigt Gesteine mit einer meist im 
Vergleich zur LeitfÃ¤higkei des Porenfluids vernachlÃ¤ssigbare LeitfÃ¤higkei der 
Matrixsubstanzen. Allerdings fÃ¼hr ein hoher Tonanteil durch seine elektro- 
chemischen Eigenschaften zu einem zusÃ¤tzlichen signifikanten LeitfÃ¤higkeits 
anteil der Matrix, der OberflÃ¤chenleitfÃ¤higkei 
Tonminerale bilden aufgrund ihrer Kristallstruktur elektrische Doppel- 
schichten, die aus den Kationen der im Porenwasser enthaltenen Salze 
aufgebaut sind. Dieser KationenÃ¼berschu an der OberflÃ¤ch der Tonminerale 
liefert einen zum Tongehalt proportionalen zusÃ¤tzliche LeitfÃ¤higkeitsbeitrag 
der sich um so stÃ¤rke bemerkbar macht, je geringer die LeitfÃ¤higkei des 
Porenwassers selbst ist (Winsauer & McCardell, 1953; SchÃ¶n 1983). Einen 
Ãœberblic Ã¼be die elektrischen Eigenschaften kohÃ¤sive Sedimente (Ton- 
Wasser Elektrolytsysteme) gibt Raudkivi (1982). Auf der Basis detaillierter 
Untersuchungen einer Reihe von Autoren (Wyllie & Gregory, 1953; Wyllie & 
Southwick, 1954; Waxman & Smits, 1968; Clavier et al., 1977; Bussian, 1983) 
wurden Modelle erstellt, die solche LeitfÃ¤higkeitsanteil der Gesteinsmatrix 
berÃ¼cksichtigen Sie gelten fÃ¼ Sande mit PorositÃ¤te bis zu 40 % und nur 
geringen Konzentrationen an Elektrolyten im Porenwasser. Marine Sedimente 
weisen jedoch eine hohe Konzentration an gelÃ¶ste NaCl in der PorenlÃ¶sun 
auf. Diese hohe Elektrolytkonzentration verringert den relativen Kationen- 
Ã¼berschuÃ und der Obe~lÃ¤chenleitfÃ¤higkeitsante wird vernachlÃ¤ssigba klein 
gegenÃ¼be dem der PorenlÃ¶sun (Schopper, 1982). 
3. I .3 Das Gesetz von Archie 
Unter den in Kapitel 3.1.2 gemachten Annahmen formulierte Archie (1942) fÃ¼ 
vollstÃ¤ndi wassergesÃ¤ttigt Gesteine eine empirische Beziehung zwischen 
PorositÃ¤ @ und spezifischem elektrischem Widerstand 
spezifischer elektrischer Widerstand des Gesteins 
Formationsfaktor 
PorositÃ¤ als Bruchteil des Gesamtvolumens 
Zementationsexponent 
Der Formationsfaktor ist abhÃ¤ngi von der inneren geometrischen 
Struktur des Gesteins. Die Bezeichnung Formationsfaktor wird fÃ¼ alle Wider- 
standseigenschaften des Gesteins gegenÃ¼be Transportprozessen im Poren- 
raum (DiffusionsvorgÃ¤nge verwendet, die proportional sind zum VerhÃ¤ltni 
QuerschnittsflÃ¤chelLÃ¤n der zur VerfÃ¼gun stehenden Bahnen (Schopper, 
1982). Der Zementationsfaktor m wÃ¤chs mit zunehmender Packungsdichte und 
Kompaktion der Gesteine und ist eine GrÃ¶ÃŸ die nicht direkt gemessen 
werden kann. 
Um eine bessere Anpassung der empirischen Relation an gemessene 
elektrische WiderstÃ¤nd zu erhalten, wurde die Archie Gleichung unter 
anderem von Winsauer et al. ( I  952) modifiziert 
Die sogenannte "zweite Gleichung von Archie" berÃ¼cksichtig einen nur 
teilweise gefÃ¼llte Porenraum mit Hilfe der WassersÃ¤ttigun Sw des Gesteins 
n - SÃ¤ttigungsexponen 
Als SÃ¤ttigungsexponen wird hÃ¤ufi ein Wert von 2 angegeben (Schlumberger, 
1972). FÃ¼ Widerstandsmessungen an marinen Sedimenten kann fÃ¼ die ersten 
Meter der SedimentsÃ¤ul von einer vollstÃ¤ndige WassersÃ¤ttigun ausge- 
gangen werden (Sw = I ) .  
FÃ¼ siltigen, diatomeenreichen Ton bis siltigen Sand in unkonsolidierten 
marinen Sedimenten aus der Bering See wurde von Boyce ( I  968) die folgende 
Relation abgeleitet 
Diese empirische Beziehung ist nach Kim & Manghnani (1992) universell auf 
unkonsolidierte, hochporÃ¶s marine Ablagerungen anwendbar, so auch auf 
karbonatreiche Sedimente. Dementsprechend wurden die PorositÃ¤tswert in 
dieser Arbeit nach Boyce ( I  968) berechnet. 
Die Modellierung der elektrischen Eigenschaften von Sedimenten fÃ¼hrt 
auch zu befriedigenden theoretischen Grundlagen bezÃ¼glic m und a (Sheng, 
I991 ). 
3.1.4 NaÃŸdicht mariner Sedimente 
Ziel der elektrischen Widerstandsmessungen ist sowohl die Bestimmung der 
PorositÃ¤ als auch die Berechnung der NaÃŸdichte Die Dichte p ist als Quotient 
von Masse m und Volumen V definiert p = m,V-1. Demnach ergibt sich (Boyce, 
1976) fÃ¼ die NaÃŸdicht p n a ~  vollstÃ¤ndi wassergesÃ¤ttigte mariner Sedimente 
pw - Dichte der PorenlÃ¶sun 
ps - Korndichte des Sediments (Matrixdichte) 
Die Korndichte des Sediments muÃ je nach Sedimentzusammensetzung 
gewÃ¤hl werden (Tabelle 3. I ). 
Tabelle 3.1: Korndichten verschiedener Minerale nach Serra et al. (1984) 
1 Mineral Korndichte 
(kglm3) 
FÃ¼ diese Arbeit wurde entsprechend des terrigenen Ursprungs der 
Sedimente der Ã¶stliche Arktis eine mittlere Korndichte von 2670 kglm3 
(Morgan, 1969; Boyce, 1976) und eine Dichte der PorenlÃ¶sun von 1024 kglm3 









3.2 MeÃŸprinzi des elektrischen Widerstandes 
Die elektrischen Widerstandsmessungen wurden mit einer miniaturisierten 
Wenner Anordnung durchgefÃ¼hrt wie sie bei Andrews & Bennett (1981) be- 
schrieben und schematisch in Abbildung 3.1 dargestellt ist. Sie besteht aus vier 
Ã¤quidistan (4 mm) angeordneten Platinelektroden (Durchmesser 0.6 mm). Die 
Elektroden sind in einem Polyvinylchloridstab eingelassen (200 X 16 X 2.1 mm), 
der in eine Keilform auslÃ¤uft um die Eindringung in das Sediment zu 
erleichtern. 
Ãœbe die Ã¤uÃŸer Elektroden wird ein Rechteckwechselstrom (168 Hz) 
von 0.5 mA eingespeist, um Polarisationseffekte zu minimieren, Zwischen den 
beiden inneren Potentialelektroden erfolgt der Abgriff der SpannungsÃ¤nderung 
den der Widerstand des Sediments hervorruft, Nach zehnfacher VerstÃ¤rkun 
mit einem DifferentialverstÃ¤rke wird die alternierende Spannung gleichge- 
richtet. Sie ist direkt proportional zum elektrischen Widerstand des Sediments. 
Dieser muÃ als gemittelter Widerstand interpretiert werden, da Ã¼be das ge- 
samte, vom elektrischen Feld erfaÃŸt Volumen integriert wird. Die Elektronik ist 
im wesentlichen baugleich mit der von Andrews 8 Bennett (1981). Eine 













Der elektrische Widerstand der PorenlÃ¶sun Rw ist temperatur- und 
konzentrationsabhÃ¤ngig Anderungen der SalinitÃ¤ und somit des fÃ¼ den 
elektrischen Widerstand bestimmenden Elektrolytanteils im Porenwasser sind 
in arktischen Sedimenten nicht nachweisbar (Jan Backman, Pers. Mitt.). Die 
SalinitÃ¤ der PorenlÃ¶sun ist mit der des Seewassers identisch. FÃ¼ die 
elektrische Widerstandsbestimmung der PorenlÃ¶sun ist daher nur,  eine 
Temperaturkorrektur anzubringen, die experimentell nach der Methode von 
Manheim & Waterman (I 974) bestimmt wurde. Der elektrische Widerstand des 
Seewassers (SalinitÃ¤ 34.5 YOO) wird als Funktion der Temperatur aufgetragen 
und gemÃ¤ Siedler & Peters (1982) mit einem Polynom vierter Ordnung 
approximiert (Abb. 3.2). 
0  5  I 0  15 20 2 5 30 
Temperatur ("C) 
Abb. 3.2: Elektrischer Widerstand von Seewasser (SalinitÃ¤ 34,s %o) als Funktion der 
Temperatur. 
Der elektrische Widerstand der Sedimente wurde mit der Elektrodenan- 
ordnung parallel zur Kernachse und damit senkrecht zur Schichtung sowohl an 
geÃ¶ffnete Kastenlotkernen als auch an Kolbenlothalbschalen gemessen. 
Gleichzeitig ist die Temperatur Ã¶rtlic etwas versetzt mit einem externen MeÃŸ 
system bestimmt worden. 
Um einen reprÃ¤sentative Widerstandswert des Sediments zu ermitteln 
und die Reproduzierbarkeit der Messungen Ã¼berprÃ¼f zu kÃ¶nnen wurden in 
jeder Kerntiefe zwei bis drei Messungen vorgenommen. Danach sind die 
Elektrode und der TemperaturfÃ¼hle gesÃ¤uber und um etwa fÃ¼n Zentimeter 
entlang der Kernachse versetzt worden. Messungen an erkennbaren Grenz- 
schichten zwischen lithologischen Einheiten wurden vermieden. 
3.3 FehlerabschÃ¤tzun 
Die Ergebnisse der neuen MeÃŸmethod zur indirekten Bestimmung der 
PorositÃ¤ und NaÃŸdicht mariner Sedimente wurden systematisch mit Daten 
der WÃ¤gemethod verglichen. Aus der direkten Messung von Trockengewicht 
Mt (in g) und Gesamtvolumen V (in cm3) der Probe wird mit dieser 
geologischen Standardmethode die PorositÃ¤ berechnet (Kassens, 1990) 
e ist die Porenziffer (in glcm3) und wird wie folgt beistimmt 
FÃ¼ die Korndichte ps und die Dichte der PorenlÃ¶sun pw wurden die 
gleichen Konstanten gewÃ¤hlt wie bei der Berechnung der NaÃŸdicht aus den 
elektrischen Widerstandsmessungen (GI. 3.10), ps = 2.67 glcm3 und 
pw = I ,024 glcm3. 
Nachfolgend werden zunÃ¤chs exemplarisch die Ergebnisse des Kasten- 
lotes PS 2178-5 K A L  aus dem Makarov Becken analysiert (Abb. 3.3). Weitere 
vier Kerne (PS 2185-6 KAL, PS 2187-4 KAL, PS 2200-5 K A L  und PS 2212-3 
KAL) stehen fÃ¼ detaillierte Vergleiche zur VerfÃ¼gun (Abb. 3.4 bis 3.7). Diese 
aus unterschiedlichen Bereichen des Ã¶stliche Arktischen Ozeans stam- 
menden Kerne werden in ihrer Gesamtheit zur Beurteilung der elektrischen 
Widerstandsmethode herangezogen. 
An dieser Stelle sei darauf hingewiesen, daÃ Ursachen mÃ¶gliche Fehler- 
quellen hier zwar nur anhand der PorositÃ¤tswert erlÃ¤uter werden, diese 
generell aber auch auf die NaÃŸdichte zu beziehen sind. 
Die Proben fÃ¼ die Standardmethode wurden in AbstÃ¤nde zwischen 5 
oder I 0  Cm aus Unterkernen der Kastenlotkerne gezogen, wÃ¤hren die 
elektrischen Widerstandsmessungen direkt am Kastenlotkern in AbstÃ¤nde von 
5 Cm erfolgten. In die Diskussion der Differenzen zwischen beiden MeÃŸ 
methoden werden nur Wertepaare aus Ã¼bereinstimmende Kerntiefen einbe- 
zogen, in den Abbildungen sind jedoch jeweils alle MeÃŸwert dargestellt. Bei 
der Berechnung von Differenzen wurden die Werte der Standardmethode 
stets als Minuend verwendet. 
Abb. 3.3: 
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a) PorositÃ¤tsmessunge am Kern PS 2178-5 KAL aus dem Makarov Becken. Die 
durchgezogene Linie reprÃ¤sentier PorositÃ¤ten die aus elektrischen Widerstands- 
messungen bestimmt wurden, die unterbrochene Linie das PorositÃ¤tslo nach der 
Standardmethode (WÃ¤gemethode) 
b) Vereinfachte Lithologie. Schwarz, siltige und sandige Lagen; weiÃŸ tonige Kern- 
abschnitte (nach FÃ¼tterer 1992). 
PS 21 78-5 KAL (Makarov Becken) 
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Abb. 3.3: Fortsetzung C) Differenz zwischen den PorositÃ¤te nach der Standardmethode und 
aus elektrischen Widerstandsmessungen. Grauschattiert: Standardabweichung der 
mittleren Differenz. 
d) Maximale Differenz mehrerer Einzelmessungen der PorositÃ¤ nach der 
elektrischen Widerstandsmethode in einer Kerntiefe. 
e) Vereinfachte Lithologie. 
Zu den Abweichungen zwischen beiden MeÃŸmethode tragen unter- 
schiedliche Ursachen bei. Die elektrischen Widerstandsmessungen wurden 
direkt nach dem Ã¶ffne des Kastenlotes ausgefÃ¼hrt so daÂ eine Be- 
eintrÃ¤chtigun der Sedimentstrukturen durch starke Vibrationen des Schiffes 
von geringer Bedeutung sind. Die Probennahme und Messungen nach der 
Standardmethode erfolgten dagegen hÃ¤ufi erst einige Tage spÃ¤ter Relativ 
gravierende Differenzen zwischen Messungen nach der Standardmethode und 
der elektrischen Widerstandsmethode entstanden offensichtlich durch nicht 
identische Tiefenpositionen der MeÃŸpunkte die insbesondere daraus re- 
sultierten, daÂ fÃ¼ die Messungen nach der Standardmethode Unterkerne aus 
den Kastenloten entnommen wurden. So dÃ¼rfte die auffallend groÃŸe Unter- 
schiede an abrupten Lithologiewechseln in erster Linie auf solche Fehler- 
quellen zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein (Abb. 3.3 bis 3.7). AuÃŸerde kÃ¶nne in siltigen 
und sandigen Lagen Drainageeffekte bei beiden MeÃŸmethode eine Rolle 
spielen. 
In den Abbildungen 3.3d und 3.4b bis 3.7b wird die VariabilitÃ¤ der 
elektrischen Widerstandsmessungen als maximalen Differenz mehrerer Einzel- 
messungen pro Kerntiefe A@eiekr, dargestellt. Zwar ist die Anzahl von 2 - 3 
MeÃŸwerte fÃ¼ die Angabe eines statistischen Fehlers pro MeÃŸpositio zu 
klein, doch kann fÃ¼ die maximalen Differenzen der fÃ¼n Kerne ein Mittelwert fÃ¼ 
alle MeÃŸwert angegeben werden. Er ist ein MaÃ fÃ¼ die Genauigkeit der aus 
den elektrischen Widerstandsmessungen bestimmten PorositÃ¤te (Tabelle 
3.2). FÃ¼ die Differenzen zwischen den PorositÃ¤te nach der Standardmethode 
und aus den elektrischen Widerstandsmessungen abgeleiteten PorositÃ¤te 
kann eine einfache Standardabweichung vom Mittelwert der fÃ¼n Kerne 
bestimmt werden (Tabelle 3.3), dabei werden zwei Differenzwertepaare des 
Kerns PS 2187-4 KAL (22 % und 23 %), die eindeutig auf nicht identische 
Tiefenpositionen der MeÃŸpunkt zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind, nicht berÃ¼cksichtigt 
Tabelle 3.2: Mittelwerte der maximalen Differenz der PorositÃ¤ nach der elektrischen Wider- 
standsmethode fÃ¼ die fÃ¼n Kastenlotkerne sowie fÃ¼ alle Datenpaare in PorositÃ¤ts 
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Die Mittelwerte fÃ¼ die maximalen Differenzen der PorositÃ¤te nach der 
elektrischen Widerstandsmethode sind fÃ¼ die einzelnen Kerne wie fÃ¼ die Ge- 
samtheit aller PorositÃ¤tswert gleich. Die Genauigkeit der aus den elektrischen 
Widerstandsmessungen abgeleiteten PorositÃ¤te kann deshalb mit etwa 2 % 
angegeben werden. Abbildung 3.8 zeigt die maximalen Differenzen der Poro- 
sitÃ¤te in einem Ãœberblick 
Tabelle 3.2 ist zu entnehmen, daÂ die Standardabweichungen der in 
PorositÃ¤tsintervall von 5 % gemittelten maximalen Differenzen einheitlich 2 % 
betragen. In dem PorositÃ¤tsinterval von 80 bis 85 % lagen nur 4 Datenpaare 
vor, so daÂ fÃ¼ dieses Intervall keine Standardabweichung berechnet wurde. Es 
sind somit keine systematischen Unterschiede in den PorositÃ¤tsintervalle fest- 
zustellen. Drainageeffekte spielen offensichtlich eine untergeordnete Rolle. Die 
Streuung der Datenpaare in Abbildung 3.8 ist eher auf unterschiedliche An- 
kopplungen der Elektrode an die Sedimente sowie auf geringfÃ¼gig Variationen 
der Lithologie pro MeÃŸpositio zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
40 5 0 60 70 80 90 
mittlere PorositÃ¤te,e~sc,~derstan (%) 
Abb. 3.8: Maximale Differenz mehrerer Einzelmessungen der PorositÃ¤ nach der elektrischen 
Widerstandsmethode in einer Kerntiefe als Funktion der Mittelwerte der PorositÃ¤ fÃ¼ 
alle Datenpaare. 
Abb. 3.4 - 3.7: a) Differenz zwischen den PorositÃ¤te nach der Standardmethode und aus 
elektrischen Widerstandsmessung an den Kernen PS 21 85-6 KAL, PS 21 87-4 KAL, 
PS 2200-5 KAL und PS 2212-3 KAL. Grauschattiert: Standardabweichung der 
mittleren Differenz. 
b) Maximale Differenz mehrerer Einzelmessungen der PorositÃ¤ nach der 
elektrischen Widerstandsmethode in einer Kerntiefe an den Kernen PS 2185-6 KAL, 
PS 2187-4 KAL, PS 2200-5 KAL und PS 2212-3 KAL. 
C) Vereinfachte Lithologie. 
Tabelle 3.3: Mittelwerte und Standardabweichungen fÃ¼ die Differenzen zwischen den 
PorositÃ¤te beider MeÃŸrnethode der fÃ¼n Kastenlotkerne sowie fÃ¼ alle 




Der Mittelwert und die Standardabweichung der Differenz zwischen den 
PorositÃ¤te beider MeÃŸmethode liegt fÃ¼ die einzelnen Kerne zwischen - 1 
Â 3 % und + 1 Â 3 %, und fÃ¼ alle fÃ¼n Kerne bei 0 Â 3 % (Tabelle 3.3). Die 
gegenÃ¼be dem Mittelwert der maximalen Differenz der PorositÃ¤ nach der 
elektrischen Widerstandsmethode geringfÃ¼gi grÃ¶ÃŸe Standardabweichung ist 
sicherlich einerseits auf eine erhÃ¶ht Streuung der Wertepaare, die aus nicht 
identischen Tiefenpositionen der MeÃŸpunkt beider MeÃŸmethode resultieren, 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre anderseits aber auch auf die bis auf 2 % genau bestimmbaren 
PorositÃ¤te nach der elektrischen Widerstandsmethode. Zwar zeigt die Re- 
gression Ã¼be alle Datenpaare einen leichten Trend (Abb. 3.9), dieser wird aber 
mit der Genauigkeit der aus den elektrischen Widerstandsmessungen abge- 
leiteten PorositÃ¤te vollstÃ¤ndi erfaÃŸ und ist somit nicht signifikant. 
alle Datenpaare 
Die in Tabelle 3.3 aufgelisteten Mittelwerte und Standardabweichungen 
fÃ¼ die in PorositÃ¤tsintervall von 5 % gemittelten Differenzen zwischen beiden 
MeÃŸmethode lassen auf keine systematischen Unterschiede schlieÃŸen 
Variationen der Korndichte sind daher nicht zu erkennen. Zwar ist im Poro- 
sitÃ¤tsinterval zwischen 40 und 45 % der Mittelwert negativ, hier lagen aller- 
dings nur sieben Datenpaare vor, so daÂ der Mittelwert in diesem Intervall nur 
bedingt reprÃ¤sentati ist. 
PS 2178-5 
-1 * 3  
Der nach Boyce (1968) gewÃ¤hlt Koeffizient a = 1.3 und Exponent 
m = 1.45 fÃ¼ die Archie Gleichung (GI. 3.9) zur Berechnung der PorositÃ¤ aus 
den elektrischen Widerstandsmessungen liefert daher eine gute Anpassung an 
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Abb. 3.9: Differenz zwischen den PorositÃ¤te nach der Standardrnethode und aus elektrischen 
Widerstandsrnessungen als Funktion der nach der Standardrnethode berechneten 
PorositÃ¤te fÃ¼ 522 Werte. Die durchgezogenen Linie kennzeichnet die Regressions- 
gerade Ã¼be alle Datenpaare. 
Die Bestimmung der PorositÃ¤ nach der Standardmethode (GI. 3.1 1) 
wurde mit den gleichen Konstanten durchgefÃ¼hr wie fÃ¼ die Berechnung der 
NaÃŸdicht nach der elektrischen Widerstandsmethode. Auch wurden keine 
signifikanten systematischen Abweichungen beim Vergleich der PorositÃ¤te 
beider MeÃŸmethode festgestellt. Die FehlerabschÃ¤tzun der NaÃŸdicht kann 
demnach auf die Betrachtung der Fehlerfortpflanzung beschrÃ¤nk werden. 
Mit der Genauigkeit der nach der elektrischen Widerstandsmethode be- 
stimmten PorositÃ¤tswert kann aus der Fehlerfortpflanzung der PorositÃ¤ in 
Gleichung 3.1 0 der absolute Fehler fÃ¼ die aus den elektrischen Widerstands- 
messungen abgeleitete NaÃŸdicht Apeieidr berechnet werden 
Die Genauigkeit der aus den elektrischen Widerstandsmessungen abge- 
leiteten NaÃŸdicht kann daher mit etwa 30 kgIm3 angegeben werden. 
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Abb.3.10: Blockdiagramm der kompletten GerÃ¤tekonfiguratio zur Bestimmung der 
Kompressionswellengeschwindigkeit (nach Breitzke & SpieÃŸ 1993). K1, K2 
EingÃ¤ng der jeweiligen GerÃ¤te Tr Triggerausgang; S Ausgang Hochspannungs- 
rechteckpuls (~ignal). 
tiefe des bearbeiteten Kernsegments enthÃ¤lt ZusÃ¤tzlic werden diese Daten 
auf einem Drucker dokumentiert. Der Abstand von Quelle und EmpfÃ¤nge 
sowie die Position der Ultraschallwandler zum Unterkern werden jeweils Ã¼be 
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Abb.4.1: Kompressionswellengeschwindigkeit in Sedimenten in AbhÃ¤ngigkei von der 
PorositÃ¤ nach Wood (1941), Wyllie et al. (1956), Nafe & Drake (1957) und Raymer 
et al. (1980). FÃ¼ die Berechnungen wurden folgende Parameter eingesetzt: 
ÃŸ = 4.21 10-?D rn2/N, ÃŸ = 2.1 10-I ~ Z / N  bezogen auf Tiefseeton einer Salinitat 
von 35 %o, einer Temperatur von 20' C und einem Tongehalt von 65 % (Smith, 
1974); vw = 1521 m/s (Wille, 1982), pw = 1.025 g/cm3 (Siedler & Peters, 1982), 
vS = 4370 m/s (Tosaya & Nur, 1982), ps = 2.67 g/cm3 (Boyce, 1976). 
Sie postulieren einen linearen Zusammenhang zwischen Tongehalt C, 
PorositÃ¤ und P-Wellengeschwindigkeit 
vÃ - P-Wellengeschwindigkeit von Ton 
Gleichung 4.9 entspricht der "time-average" Gleichung, modifiziert um den 
linearen Term, der den Tongehalt berÃ¼cksichtigt Mit zunehmendem Tongehalt 
verringert sich demnach die Geschwindigkeit. Eine ausfÃ¼hrlich Diskussion 
Ã¼be den EinfluÃ des Tongehalts auf die Scher- und P-Wellengeschwindigkeit 
in Sandsteinen ist Blangy et al. (1993) zu entnehmen. Gleichung 4.9 ist 
Tonfraktion (Gew. %) 
Abb. 4.2: Kompressionswellengeschwindigkeit in marinen wassergesÃ¤ttigte Sedimenten als 
Funktion des Tongehaltes (< 0.004 mm). Messungen an OberflÃ¤chensedimente 
des Nordpazifiks (nach Hamilton, 1970). 
Grobkornfraktion (Gew. %) 
Abb. 4.3: Kompressionswellengeschwindigkeit in marinen wassergesÃ¤ttigte Sedimenten als 
Funktion der Grobkornfraktion (> 0.0625 mm). Messungen an OberflÃ¤chen 
sedimenten vom kontinentalen Schelf des Nordpazifiks (nach Hamilton, 1970). 
demnach dort nur fÃ¼ PorositÃ¤te bis zu 40 % bestÃ¤tig worden. Allerdings zeigt 
die P-Wellengeschwindigkeit in OberflÃ¤chensedimente des Nordpazifiks 
(Hamilton, 1970) ebenfalls eine in erster NÃ¤herun inverse lineare Ab- 
hÃ¤ngigkei vom Tongehalt (Abb. 4.2) wie auch eine positive Korrelation mit dem 
Sandgehalt (Abb. 4.3). 
SandkorngrÃ¶ÃŸ sinken in der WassersÃ¤ul wesentlich schneller zu 
Boden als etwa TonkorngrÃ¶ÃŸe wobei die Position der Partikel in der 
WassersÃ¤ul und am Boden durch StrÃ¶munge sowie im Sediment durch 
biologische, chemische und physikalische Prozesse beeinfluÃŸ wird (Bennett et 
al., 1991). SandkorngrÃ¶ÃŸ bilden im Sediment Matrixstrukturen aus, in der die 
PorositÃ¤ zwischen 35 und 50 % variiert und in der die groÃŸe Sandpartikel in 
direktem Kontakt miteinander stehen. Entsprechend dominieren die Kompres- 
sionsmoduli der Festsubstanz und Matrix sowie der Schermodul und fÃ¼hre zu 
einer erhÃ¶hte Geschwindigkeit. Tonpartikel adsorbieren, wie schon in Kapitel 
3 beschrieben, aufgrund einer elektrochemischen Wechselwirkung Wasser und 
Ionen und bilden eine sogenannte "Kartenhaus" Struktur, eine lose, zusam- 
menhÃ¤ngend Matrix aus zufÃ¤lli orientierten Partikeln mit einer relativ hohen 
PorositÃ¤ (Hamilton, 1970). Dementsprechend dominiert der Kompressions- 
modul der PorenlÃ¶sun und fÃ¼hrt wie Han et al. (1986) diskutieren, zu einer 
Abnahme der Geschwindigkeit mit zunehmenden Tongehalten. Diese beiden 
EinflÃ¼ss sind Ursache einer negativen Korrelation zwischen KorngrÃ¶Ã und 
PorositÃ¤ und einer positiven Korrelation zwischen KorngrÃ¶Ã und P-Wellen- 
geschwindigkeit. 
Abweichungen davon kÃ¶nne bei Sedimenten mit hohem Karbonatgehalt 
beobachtet werden (Schreiber, 1968; Hamilton et al., 1982). Setzen sie sich 
Ã¼berwiegen aus Foraminiferen zusammen, so bilden diese eine starre Matrix, 
die auf Kompressionswellen wie ein FestkÃ¶rpe reagiert. Folglich ist die 
P-Wellengeschwindigkeit bei gegebener KorngrÃ¶Ã und PorositÃ¤t die sich aus 
Intra- und InterporositÃ¤te zusammensetzt, hÃ¶he als in klastischen Sedi- 
menten. Im Gegensatz dazu werden die platten Schalen von Coccolithen bei 
der Sedimentation dichter gepackt und transmittieren Kompressionswellen wie 
klastische Sedimente. 
Einen nicht zu vernachlÃ¤ssigende EinfluÃ auf die Kompressionswellen- 
geschwindigkeiten mariner Sedimente Ã¼be die Temperatur und der Salzgehalt 
des Porenwassers aus. WÃ¤hren die KompressibilitÃ¤ der festen Sediment- 
bestandteile nur sehr gering von der Temperatur beeinfluÃŸ wird (Shumway, 
1958), muÃ die AbhÃ¤ngigkei der KompressibilitÃ¤ des Porenwassers von 
Temperatur und Salzgehalt berÃ¼cksichtig werden (Kapitel 3.4). Ferner Ã¤nder 
sich die physikalischen und sedimentologischen Parameter mariner Sedimente 
mit wachsendem Ãœberlagerungsdruc (Nobes et al., 1986). Diese Kompaktion 
verursacht eine VerdrÃ¤ngun des Porenwassers, also eine Abnahme des 
Porenvolumens, eine entsprechende Zunahme der Dichte und eine Ver- 
Ã¤nderun der elastischen Eigenschaften im Bereich der Kornkontakte (SchÃ¶n 
1983). Sie bewirken eine Zunahme der Geschwindigkeit in AbhÃ¤ngigkei von 
der Uberlagerungstiefe (Bachman, 1985). 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ die Kompressionswellenge- 
schwindigkeiten in marinen Sedimenten durch Mineralogie, Textur, PorositÃ¤ 
und NaÃŸdicht sowie durch die PorenfÃ¼llun bestimmt werden (Jarrard et al., 
1 989). 
4.2 PorositÃ¤ und P-Wellengeschwindigkeit 
Tabelle 4.1 gibt eine vollstÃ¤ndig Ãœbersich der in dieser Arbeit untersuchten 
Sedimentkerne der POLARSTERN Expedition ARK Vllll3 "ARCTIC'91" sowie 
daran gemessene physikalische Parameter. Abbildung 4.4 zeigt die Lokationen 
der Kernstationen. 
Tabelle 4.1: Bearbeitete Sedimentkerne der Expedition ARK Vllll3 "ARCTIC'9-I". KAL = 
Kastenlot, GPC = Kolbenlot, vp = P-Wellengeschwindigkeit, (I = PorositÃ¤ und p 
naÃ = NaÃŸdichte 
Kernnummer GerÃ¤ 
PS2164-6  GPC 
PS2165- 1 GPC 
PS2165-4  KAL 
PS2170-3 GPC 
PS 2171 - 4 KAL 
PS2172-4  GPC 
PS2173-1  KAL 
PS2174-3 GPC 
PS2174-5 KAL 
PS2175- 5 GPC 
PS 2176 - 1 GPC 
PS2176-3  KAL 
PS 2177 - 5 KAL 
PS2178-3  GPC 
PS2178-5 KAL 
PS2180-2  GPC 
PS 2185 - 6 KAL 
PS2185-7  GPC 
PS 2187 - 3 GPC 
PS2187-4 KAL 
PS 2189-5 GPC 
PS2190- 1 KAL 
PS 2195 - 3 GPC 
PS2197- 1 KAL 
PS 2200 - 5  KAL 
PS 2200 - 6 GPC 
PS 2202 - 7  GPC 
PS2212-3 KAL 
PS2213-6  GPC 
geographische 
Breite LÃ¤ng 
86'1 5.9'N 5g021 .4'E 
86O26.8'N 5go57.6'E 
86"26.3'N 60Â°06 1 'E 
87'35.7'N 60Â°52.2' 
87O36.1 'N 6go22.8'E 
87'16.1 'N 68Â¡53,9' 
87O18.4'N 6g01 9.3'E 
87"29.2'N 91 "06.5'E 




88'02.1 'N 134O36.7'E 
















Wassertiefe LÃ¤ng vp (I p n ,  
[m] [cm] 
21 11 238 X X 
201 1 567 X X 
1835 227 X X 
4112 1151 X X 
4395 325 X X X 
448 1 951 X X 
4558 550 X X X 
4394 1300 X X 
4427 960 X X X 
4313 1692 X X 
4395 1400 X X 
4363 970 X X X 
1400 694 X X X 
4009 1372 X X 
4008 830 X X X 
3991 1296 X X 
1052 820 X X X 
1069 738 X X 
3820 907 X X 
3908 757 X X 
1001 1035 X X 
4275 427 X X 
3966 959 X X 
4154 890 X X X 
1073 770 X X X 
1087 585 X X 
1081 1043 X X 
2550 770 X X X 
853 1309 X X 
Abb. 4.4: Ãœbersichtskart des Arbeitsgebietes im Ã¶stliche Arktischen Ozean mit den 
Lokationen der Kernstationen, die im Rahmen dieser Arbeit untersucht wurden 
(aus FÃ¼tterer 1992). Tiefenangaben in km nach Perry et al. (1986). 
Die P-Wellengeschwindigkeit wurde an insgesamt 10 Kastenlotkernen 
aus der Ã¶stliche Arktis bestimmt (Tabelle 4.1 und Abb. 4.4), die hauptsÃ¤chlic 
aus pelagischen, hemipelagischen und terrigenen Ablagerungen mit vernach- 
lÃ¤ssigbare biogenen Anteilen (Chr. Vogt, pers. Mitt.) bestehen. Der 
Zusammenhang zwischen PorositÃ¤ und P-Wellengeschwindigkeit, wie er durch 
die Modelle von Wood (GI. 4.5), Wyllie et al, (GI, 4.6), Nafe & Drake (GI. 4.7) 
und Raymer et al. (GI. 4.8) beschrieben wird, ermÃ¶glich eine erste Klassi- 
fizierung der Sedimente (Abb. 4.5). 
Abbildung 4.5 zeigt, daÂ fÃ¼ PorositÃ¤te von 40 - 70 % die P-Wellenge- 
schwindigkeit am besten durch die Gleichung 4.5 von Wood und ab 70 % 
PorositÃ¤ durch die Gleichung 4.7 (n = 4) von Nafe & Drake approximiert wird. 
Die Modelle von Wyllie et al. und Raymer et al. lassen sich dagegen nicht auf 
die arktischen Sedimente anwenden. Demnach sind die Sedimente un- 
konsolidiert und entsprechen in guter NÃ¤herun einer Suspension. Die Aus- 
breitung der P-Wellen wird vorwiegend durch die elastischen Eigenschaften 
des Festmaterials und der PorenfÃ¼llun bestimmt. Ahnliche Ergebnis sind auch 
l ~ r , , l , c , , l ~ ~ , , l , , ~ , l ~ ~ ~ ~ l ~ ~ ~ ~ l  
1 1 \ 't Wood (1941) 
Wyllie et al. (1956) 
Nafe & Drake (1957), n = 4 
PorositÃ¤ (%) 
Abb. 4.5: An 10 Kastenlotkernen gemessene P-Wellengeschwindigkeit in AbhÃ¤ngigkei der 
PorositÃ¤ nach Messungen des elektrischen Widerstandes sowie Modellkurven nach 
Wood (1941), Wyllie et al. (1956), Nafe & Drake (1957) und Raymer et al. (1980). 
Dargestellt sind 1285 Wertepaare. 
von anderen Autoren (u.a. Hamilton, 1971 ; NoIen-Hoeksema, 1993) fÃ¼ 
Sedimente mit PorositÃ¤te > 40 % publiziert worden. Die Wood Gleichung 
wurde hier mit der KompressibilitÃ¤ ÃŸ = 2.1-10-11 (m*/N) fÃ¼ Tiefseeton und 
einer mittleren Korndichte von 2670 kgIm3 berechnet. Variationen der mittleren 
Korndichte spielen allerdings eine untergeordnete Rolle (Kapitel 3.3), so daÂ 
nur die GÃ¼ltigkei der KompressibilitÃ¤ zu diskutieren bleibt. 
Nach Gleichung 4.1 kann mit der gemessenen NaÃŸdicht und P-Wellen- 
geschwindigkeit die Summe des Kompressions- und Schermoduls (V; . pnaE) 
bestimmt werden. Beim Vergleich dieses Produktes mit dem fÃ¼ die Wood 
Kurve verwendeten Kompressionsmodul K fÃ¼ p = 0 
muÃ nach Hamilton (1971) der Kompressionsmodul K kleiner sein als die 
Summe der Module, da marine Sedimente immer auch einen gewissen Anteil 
an Scherfestigkeit besitzen. Abbildung 4.6 zeigt vp2 . pnag als Funktion des 
Kompressionsmoduls. 
Abb. 4.6: Summe des Kompressions- und Scherrnoduls (V: . pna8) als Funktion des Kom- 
pressionsmoduls K nach Wood. Die durchgezogene Linie kennzeichnet eine 
lineare Regression fÃ¼ alle 1285 Datenpaare; die unterbrochene Linie markiert das 
VerhÃ¤ltni 1 :I. 
Die Steigung (0.96) sowie der Ordinatenabschnitt (0.15-109 Nlm*) einer 
linearen Regression (r = 0.94) indizieren fÃ¼ zunehmende K (abnehmende 
PorositÃ¤t ein Abnahme des VerhÃ¤ltnisse (vp2 . pnag ) /~  unter Eins. Der Wert 
fÃ¼ der Kompressionsmodul der Festsubstanz ist demnach zu groÃ gewÃ¤hl 
worden. Er variiert je nach Sedimentzusammensetzung zwischen 5.4-101Â und 
3.6-101Â N/m2, wobei der letztere Wert von Stoll (1989) und Attenborough 
(1986) fÃ¼ Modellrechnungen aller Sedimenttypen verwendet wurde. Mit 
K~ = 3.6-1010 N/m liegen Ã¼be 80 % der P-Wellengeschwindigkeiten oberhalb 
der Wood Kurve (Abb. 4.7) und BeitrÃ¤g des Schermoduls sowie des 
Kompressionsmoduls der Matrix sind Ã¼be den gesamten PorositÃ¤tsbereic 
mÃ¶glich Sie nehmen mit im Mittel mit ansteigender PorositÃ¤ ab. 
Abb. 4.7: An 10 Kastenlotkernen gemessenen P-Wellengeschwindigkeit in AbhÃ¤ngigkei der 
PorositÃ¤ nach elektrischen Widerstandsmessungen sowie Modellkurven nach Wood 
(1941). 

Makarov Becken, PS 2178 - 5 KAL 
Grobkornfraktion 
"P pnaÃ 4) (Gew. %) (m/s) (kg/m3) (X) 
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Abb. 4.8: a) Grobkornfraktion (> 63 um in Gew. %), b) P-Wellengeschwindigkeit, C) NaÃŸdicht 
und d) PorositÃ¤ als Funktion der Kerntiefe fÃ¼ Kern PS 2178-5 KAL aus dem 
Makarov Becken (Tabelle 4.1, Abb. 4.4). 
Der Kern PS 21 85-6 KAL vom Lomonosov RÃ¼cke (Wassertiefe 1052 m) 
wurde nach der bathymetrischen Karte des Arktischen Ozeans (Perry et al., 
1986) in der NÃ¤h einer Erhebung (bis auf 937 m unter die MeeresoberflÃ¤ch 
aufsteigend) gewonnen. FÃ¼ den Kern sind daher eingeschaltete Turbidite 
lokalen Ursprungs denkbar. In Abbildung 4.9 werden Ton-, Silt- und Sand- 
Traktion den sedimentphysikalischen Parameter des Kerns gegenÃ¼bergestellt 
Auffallend ist der im Vergleich zum Kern PS 2178-5 KAL aus dem Makarov 
Becken im Mittel Ã¼be die gesamte Kerntiefe hÃ¶her Grobkornanteil. Er wird als 
Hinweis auf eine strÃ¶mungsbedingt Sortierung der KorngrÃ¶ÃŸ gewertet, wie 
sie durch eine KonturstrÃ¶mun hervorgerufen werden kann (FÃ¼tterer 1992). 
Die Verschiebung der KorngrÃ¶ÃŸ finden auch in dem P-Wellenge- 
schwindigkeits- und NaÃŸdichtelo ihren Niederschlag. Die Tonfraktion zeigt 
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Abb. 4.9: a) Tonfraktion(< 4 um in Gew. %), b) Siltfraktion(> 4 < 63 um in Gew. %), 
C) Grobkornfraktion (> 63 um in Gew. %), d) P-Wellengeschwindigkeit, und 
e) NaÃŸdicht als Funktion der Kerntiefe fÃ¼ Kern PS 2185-6 KAL vom Lomonosov 
RÃ¼cke (Tabelle 4.1, Abb. 4.4). Zwischen 165 und 205 cm konnte keine P-Wellen- 
geschwindigkeit gemessen werden. 
nahezu inverse Amplitudenvariationen gegenÃ¼be der Grobkornfraktion, 
wÃ¤hren die Siltfraktion nur wenig schwankt und zu den anderen Parametern 
nicht eindeutig korrelierbar ist. Ferner weisen Ton- und Grobkornfraktion ab 
einer Teufe von etwa 310 cm bis zum Kernende eine stark verringerte 
Amplitude auf, die allerdings in der P-Wellengeschwindigkeit und NaÃŸdicht 
kaum zu erkennen ist. 
P-Wellengeschwindigkeit und NaÃŸdicht zeigen in den vier dominanten 
Sandlagen (10 - 115, 1 I 5  - 165, 165 - 200 und 240 - 310 cm) einen fÃ¼ 
P S 2 1 7 8 - 5  KAL PS 2185 - 6 KAL 
Grobkornfraktion Grobkomfraktion 
(Gew. %) (Gew. %) ( d s )  W s )  
Abb. 4.10: Stratigraphische Zuordnung der Sandfraktion und P-Wellengeschwindigkeit der 
Kerne 2178-5 KAL (links) und PS 2185-6 KAL (rechts) nach SchÃ¤pe 1994. Die 
Berylliurnrnessungen wurden fÃ¼ den Kern PS 2178-5 KAL nur bis zu einer Teufe 
von 640 crn und fÃ¼ Kern PS 2185-6 KAL bis 500 cm durchgefÃ¼hrt 
Turbidite typischen Verlauf mit einer abrupten Abnahme an der Basis. 
Anderseits werden die hohen Grobkornanteile bis zu einer Kerntiefe von 
310 cm von SchÃ¤pe (1994) als von Seeis und Eisbergen stammender 
Sedimenteintrag interpretiert. Diese Hypothese wird von SchÃ¤pe anhand eines 
stratigraphischen Vergleichs mit dem etwa 80 km entfernten Kern PS 21 78-5 
KAL aufgestellt, der durch Berylliummessungen und Analysen der Grob- 
fraktionen (Abb. 4.9 im Vergleich mit der P-Wellengeschwindigkeit) gestÃ¼tz ist. 
Die Messungen wurden an dem Kern PS 2185-6 KAL bis zu einer Teufe von 
500 cm und an Kern PS 2178-5 KAL bis 640 cm durchgefÃ¼hrt Nach diesem 
Vergleich sind die sandigen Abschnitte in beiden Kernen zu korrelieren, so daÂ 
(lokale) Turbidite eigentlich auszuschlieÃŸe sind. 
Grobkomfraktion 
(Gew. %) 
Morris Jesup Schwelle, PS 
"P 
1450 1550 1 6 5 0 1 2 5 0  
2200 - 5 KAL 
Abb.4.11: a) Grobkornfraktion (> 63 um in Gew. %), b) P-Wellengeschwindigkeit, 
C) NaÃŸdicht und d) PorositÃ¤ als Funktion der Kerntiefe fÃ¼ den Kern 
PS 2200-5 KAL von der Morris Jesup Schwelle (Tabelle 4.1, Abb. 4.4). 
Die Sedimente des Kerns PS 2200-5 KAL von der Morris Jesup Schwelle 
(Wassertiefe 1073 m) bestehen vorwiegend aus olivbraunen bis braunen 
siltigen bis sandigen Lagen und graubraunen bis braunen Tonlagen. Sie 
setzen sich Ã¼berwiegen aus siliklastischen Komponenten zusammen, so aus 
Tonmineralen, Quarz, aber auch aus glaziogenen Gesteinsfragmenten 
(FÃ¼tterer 1992). Der Kern weist nicht nur durchgehend relativ hohe Sand- 
anteile auf, sondern auch signifikante Anteile an terrigenem Karbonat und gut 
erhaltenen Foraminiferen (Wollenburg, pers. Mitt.). 
Die MeÃŸkurve fÃ¼ P-Wellengeschwindigkeit und NaÃŸdicht des Kern 
PS 2200-5 KAL (Abb. 4.1 1) zeigen Ã¤hnlich Variationen wie die Grobkorn- 
fraktion. Bis zu einer Teufe von 545 cm lassen sich mehrere Sandlagen 
anhand der zum Teil schlagartigen Abnahme der Grobkornfraktion als Turbidite 
interpretieren. DafÃ¼ kÃ¶nnt auch der Anstieg des Terrains auf der Morris 
Jesup Schwelle in SW-Richtung sprechen. Nach der Kernbeschreibung und 
der Diskussion bei FÃ¼ttere (1992) werden die Variationen im Sandgehalt fÃ¼ 
den Kern PS 2200-5 KAL aber primÃ¤ auf PalÃ¤oklim bedingte Schwankungen 
zurÃ¼ckgefÃ¼h und nur zwei Teufenbereiche (133 - 161 cm und 390 - 429 cm) 
als mÃ¶glich Turbidite bezeichnet. 
Bei den drei vorgestellten Kernen zeigen Grobkornfraktion, P-Wellenge- 
schwindigkeit sowie die NaÃŸdicht sehr Ã¤hnlich Variationen mit der Kerntiefe. 
Offensichtlich steuert der wechselnde Anteil der Grobkornfraktion die 
P-Wellengeschwindigkeit, NaÃŸdicht und PorositÃ¤t Abbildung 4.12a zeigt, daÂ 
die P-Wellengeschwindigkeit der drei Kerne mit der Grobkornfraktion positiv 
korreliert ist und Gleichung 4.9 indirekt bestÃ¤tig wird. 
Der Zusammenhang zwischen Grobkornfraktion, PorositÃ¤t den 
elastischen Eigenschaften und der P-Wellengeschwindigkeit von Sedimenten 
wurde bereits in Kapitel 4.1 diskutiert. PrimÃ¤ resultiert die Zunahme der 
P-Wellengeschwindigkeit aus der Dominanz des Kompressionsmoduls der 
Festsubstanz aber auch aus direkten Partikelkontakten und einem dadurch 
bedingten signifikanten Beitrag des Kompressionsmoduls der Matrix und des 
Schermoduls. Da keine vollstÃ¤ndige sedimentologischen Analysen fÃ¼ die 
UberprÃ¼fun von Gleichung 4.10 vorliegen, werden hier in erster NÃ¤herunge 
lineare Regressionen zur Erfassung der generellen Trends vorgestellt (Tabelle 
4.2). 
Tabelle 4.2: Koeffizienten und Korrelationskoeffizient (r) der linearen Regressionen zwischen 
P-Wellengeschwindigkeit und Sandfraktion (in Gew. 96) sowie zwischen PorositÃ¤ 
und Sandfraktion fÃ¼ die Kerne PS 2178-5 KAL und PS 2200 KAL. FÃ¼ den Kern 
PS 2185-6 KAL wurden diese unterteilt in die Teufenabschnitte 35 - 310 cm und 
315 - 760 cm sowie zusÃ¤tzlich Regressionen fÃ¼ die Tonfraktion (Gew. %) 
berechnet. 
PS 2178 - 5 KAL, Makarov Becken 
vD = 1489 + 3.2-(Sand), r = 0.84 
4 = 65 - 0.4.(Sand), r = - 0.63 
PS 2200-5 KAL, Morris Jesup Schwelle 
vQ = 1513 + 2.0.(Sand), r = 0.73 
4 = 54 - O.I.(Sand), r = - 0.46 
PS 2185 -6 KAL, Lomonosov RÃ¼cke 
Kerntiefe 35 - 310 cm Kerntiefe 31 5 - 760 cm 
vQ = 1481 + 3.1-(Sand), r = 0.86 
= 64 - 0.3.(Sand), r = - 0.72 
V = 1643 - 2.6.(Ton), r = - 0.74 
4 = 43 + 0.4-(Ton), r = 0.78 
vD = 1479 + 5.6.(Sand), r = 0.76 
4 = 65 - I.l.(Sand), r = - 0.67 
vD = 1656 - 2.9-(Ton), r = - 0.79 
(b = 27 + 0.7.(Ton), r = 0.84 
PS2185-6 KAL 
+ Teufe 35 cm- 310 cm 1 
1450 
0 10 20 30 40 50 
Grobkornfraktion (Gew. %) Grobkornfraktion (Gew. %) 
Abb. 4.12: a) Zusammenhang zwischen P-Wellengeschwindigkeit und Grobkornfraktion 
(> 63 um in Gew. %) sowie b) zwischen PorositÃ¤ und Grobkornfraktion fÃ¼ die Kerne 
PS 2178-5 KAL, PS 2185-6 KAL und PS 2200-5 KAL. Die durchgezogenen und 
unterbrochenen Linien bezeichnen jeweils lineare Regressionen und sind fÃ¼ Kern 
PS 2185-6 KAL unterteilt in die Teufenabschnitte 35 - 310 und 315 - 760 Cm. 
PS 21  85-6 KAL, Lomonosov RÃ¼cke 
0- 1450- 
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Abb. 4.13: a) Zusammenhang zwischen P-Wellengeschwindigkeit und Grobkornfraktion 
(> 63 um in Gew. %), Siltfraktion (> 4 und < 63 um in Gew. %), sowie Tonfraktion 
(< 4 um in Gew. %), wie auch b) zwischen PorositÃ¤ und Grobkornfraktion, 
Siltfraktion sowie Tonfraktion fÃ¼ den Kern PS 2185-6 KAL. Die durchgezogenen und 
unterbrochenen Linien bezeichnen jeweils lineare Regressionen und sind unterteilt in 
die Teufenabschnitte 35 - 310 und 315 - 760 cm. 
Der Kastenlotkern PS 21 85-6 KAL vom Lomonosov RÃ¼cke zeigt die nach 
Gleichung 4.9 postulierte negative Korrelation der P-Wellengeschwindigkeit mit 
zunehmender Tonfraktion, wÃ¤hren fÃ¼ die Siltfraktion keine eindeutige Ab- 
hÃ¤ngigkei zu verzeichnen ist (Abb. 4.13a). Die an Abbildung 4.9 zu 
erkennende starke Abnahme der Grobkornvariationen ab einer Kerntiefe von 
310 Cm, wird von einer allgemeinen Verringerung der mittleren KorngrÃ¶Ã 
begleitet. In diesem Kernabschnitt Ã¤nder sich deutlich die Relationen 
zwischen PorositÃ¤ und den KorngrÃ¶ÃŸ im Vergleich zum oberen Kern- 
abschnitt (Abb. 4.13). Nach einer Chronostratigraphie von SchÃ¤pe (1994) und 
Frederichs (1 995) zeigen die Sedimente eine kontinuierliche Sedimentation, so 
daÂ die Ã„nderunge in den Relationen nicht durch einen Hiatus verursacht 
sein kÃ¶nnen Die Verringerung der mittleren KorngrÃ¶Ã fÃ¼hr offensichtlich zu 
einer sich vom oberen Kernabschnitt unterscheidenden Matrixstruktur. Sie ist 
kompakter, da sie eine Abnahme der PorositÃ¤ bei vergleichbaren Gewichts- 
anteilen der KorngrÃ¶ÃŸ hervorruft. Ãœbe die Ursachen kann nur spekuliert 
werden. Da unterschiedliche Kompaktion und Diagenese auszuschlieÃŸe sind 
(M. Wahsner, pers. Mitt.), scheint die Verschiebung des KorngrÃ¶ÃŸenspektru 
auf Ã„nderunge des Eintrags aufgrund verÃ¤nderte ozeanographischer Ver- 
hÃ¤ltniss zu basieren. So kann ein Wechsel in der StrÃ¶mungsgeschwindigkei 
zu einer besseren oder schlechteren Sortierung der KorngrÃ¶ÃŸ fÃ¼hren 
Variationen der Wassermassenzirkulation kÃ¶nnte eine Verlagerung der 
Transportwege von Eismassen zur Folge haben und damit den RÃ¼ckgan des 
Anteils der Sandfraktion erklÃ¤ren 
Im Teufenbereich zwischen 35 cm und 310 cm ist die Steigung der 
Regressionsgeraden (V- als Funktion der Grobkornfraktion) fÃ¼ den Kern 
PS 2185-6 KAL vom Lomonosov RÃ¼cke Ã¤hnlic wie die fÃ¼ den Kern 
PS 2178-5 KAL aus dem Makarov Becken (Abb. 4.12). Dies unterstÃ¼tz die 
Hypothese, daÂ die beiden Kerne stratigraphisch vergleichbar sind (Abb. 4.1 0). 
Die fÃ¼ den Kern PS 2200-5 KAL berechneten Regressionsgeraden unter- 
scheidet sich allerdings von den beiden anderen Kernen. Auch ist die 
berechnete Regressionsgerade fÃ¼ die PorositÃ¤ in AbhÃ¤ngigkei von der 
Gobkornfraktion fÃ¼ diesen Kern statistisch nicht signifikant. Die Ursache 
hierfÃ¼ ist sicherlich in der durchgehend relativ hohen Grobkornfraktion und 
dadurch bedingten geringen Variation der PorositÃ¤ zu suchen. Die Grob- 
kornfraktion und das unterschiedliche KorngrÃ¶ÃŸenspektr fÃ¼hr zu vermehrten 
Partikelkontakten und somit zu einer im Mittel leicht hÃ¶here P-Wellen- 
geschwindigkeit. FÃ¼ den Kern PS 2200-5 KAL ergibt sich ein im Mittel 
signifikanter Gewichtsanteil der Grobkornfraktion > 500 um, der in den 
Sedimenten der Kerne PS 2178-5 KAL und PS 2185-6 KAL vernachlÃ¤ssigba 
klein ist (Tabelle 4.3). Zudem setzen sich die KorngrÃ¶ÃŸ > 500 um im Kern PS 
2200-5 KAL zum grÃ¶ÃŸt Teil aus glaziogenen Gesteinsfragmenten > 1000 um 
zusammen, die in den beiden anderen Kernen nicht nachweisbar. 
Tabelle 4.3: Mittelwerte und Maximalwerte der Kornfraktion > 500 und > 1000 um (in Gew. %) 
in den Sedimenten der Kerne PS 2178-5, PS 21 85-6 KAL und PS 2200-5 KAL. 
Der sich von den beiden Kernen PS 2178-5 KAL und PS 2185-6 KAL 
unterscheidende Karbonatanteil kann ebenfalls Ursache der erhÃ¶hte 
P-Wellengeschwindigkeiten sein. BetrÃ¤g der mittlere Karbonatanteil im Kern 
PS 2185-6 KAIL 0.36 Gew. % und erreicht maximal 4.1 Gew. %, so weist Kern 
PS 2200-5 KAIL einen mittleren Karbonatanteil von 3.4 Gew. % und maximal 27 
Gew. % auf. Nach Wollenburg (pers. Mitt.) setzt sich der Karbonatanteil 
teilweise aus gut erhaltenen Foraminiferen zusammen, die, wie in Kapitel 4.1 
beschrieben, zu einer erhÃ¶hte P-Wellengeschwindigkeit fÃ¼hren Leider liegen 
hier keine Gewichtsangaben vor, so daÂ Korrelationen zwischen Foramini- 
ferengehalt und PorositÃ¤ sowie zwischen Foraminiferengehalt und P-Wellen- 
geschwindigkeit nicht mÃ¶glic sind. 
Mittelwert > 500 pm (Gew. %) 
Maximalwert > 500 prn (Gew. %) 
Mittelwert > 1000 pm (Gew. %) 
Maximalwert > 1000 pm (Gew. %) 
Die Annahme einer positiven Korrelation zwischen P-Wellenge- 
schwindigkeit und Grobkornfraktion ist fÃ¼ die drei Kernen statistisch signifikant. 
Sie zeigen aber unterschiedliche Steigungen und Ordinatenabschnitte der 
Regressionsparameter. Ein statistisch signifikanter Zusammenhang zwischen 
PorositÃ¤ und Grobkornfraktion konnte darÃ¼be hinaus nur an zwei Kernen 
festgestellt werden. Eine allgemeine Relation anzugeben, die den linearen 
Zusammenhang zwischen P-Wellengeschwindigkeit, PorositÃ¤ und Sandgehalt 
der drei Kerne beschreibt, wie es Han et al. (1986) fÃ¼ die Tonfraktion 
vorgeschlagen haben, ist aus diesen GrÃ¼nde nicht sinnvoll. 















4.4 Sedimentphysikalische Variationen in AbhÃ¤ngigkei von der 
Wassertiefe 
Auffallend gegenÃ¼be dem Kern aus dem Makarov Becken sind die durch- 
gehend relativ hohen Sandgehalte in den Sedimenten der Kerne vom 
Lomonosov RÃ¼cke (Abb. 4.8) und der Morris Jesup Schwelle (Abb. 4.9). Beide 
Kerne wurden in Wassertiefen um 1000 m gewonnen, wÃ¤hren der Kern aus 
dem Makarov Becken aus einer Wassertiefe von 4008 m stammt. Ein 
derartiger, das Sedimentationsmilieu als Funktion der Wassertiefe charak- 
terisierender Trend (Anderson, 1974; Hamilton et al., 1982) sollte nach dem 
zuvor beschriebenen funktionalen Zusammenhang auch fÃ¼ die P-Wellenge- 
schwindigkeit und PorositÃ¤ (NaÃŸdichte nachzuweisen sein. 
Dazu wurden die hier bearbeiteten Kerne nach Wassertiefen in 
Beckenlagen und Hochlagen eingeteilt (Tabelle 4.4). Der Kern PS 2212-5 KAL 
von der Flanke des Yermak Plateaus ist in einer Wassertiefe von 2550 m 
gewonnen worden und war deshalb nicht in dieses Schema einzuordnen. Aus 
den Daten der so klassifizierten Kerne wurden Histogramme der P-Wellenge- 
schwindigkeit, PorositÃ¤ und NaÃŸdicht berechnet, die in den Abbildungen 4.14 
und 4.15 dargestellt sind. 
Die Histogramme der Kerne aus Beckenlagen zeigen (Abb. 4.14) sowohl 
in der P-Wellengeschwindigkeit als auch in der PorositÃ¤ und NaÃŸdicht 
signifikante Unterschiede zu den Kernen aus Hochlagen. 
Tabelle 4.4: Klassifikation der bearbeiteten Sedimentkerne in Beckenlagen und Hochlagen 
Beckenlagen 
Kernnurnmer Region Wassertiefe KernlÃ¤ng 
(m) ( rn ) 
PS2178-5 KAL Makarov Becken 4008 7.70 
PS 2197 - 1 KAL Amundsen Becken 41 54 8.96 
PS2176-3 KAL Amundsen Becken 4363 9.76 
PS 2171 - 4 KAL Arnundsen Becken 4395 3.25 
PS 2174 - 5 KAL Arnundsen Becken 4427 9.60 
PS 2173 - 1 KAL Arnundsen Becken 4558 5.50 
Hochlagen 
Kernnurnmer Region Wassertiefe KernlÃ¤ng 
(rn) (rn) 
PS 2185 - 6 KAL Lornonosov RÃ¼cke 1052 rn 8.20 
PS 2200 - 5 KAL Morris Jesup Schwelle 1073 m 7.70 
PS 2177-5 KAL Lornonosov RÃ¼cke 1400 m 6.94 
Beckenlagen 
P-Wellengeschwindigkeit (mls) PorositÃ¤ (%) NaÃŸdicht (kg/m3) 
Abb. 4.14: Relative HÃ¤ufigkeite der P-Wellengeschwindigkeiten, PorositÃ¤te und NaÃŸdichte fÃ¼ Kerne aus Beckenlagen (vergl. Tabelle 4.4). 
Hochlagen 
1450 1500 1550 1600 I650 1700 30 40 50 60 70 80 90 1200 1400 1600 1800 2000 
P-Wellengeschwindigkeit (rnls) PorositÃ¤ (%) NaÃŸdicht (kg/m3) 
Abb. 4.15: Relative HÃ¤ufikeite der P-Wellengeschwindigkeiten, PorositÃ¤te und NaÃŸdichte fÃ¼ Kerne aus Hochlagen (vergl. Tabelle 4.4). 
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Abb. 4.16: Vergleich der an Kastenlotsedirnenten und Kolbenlotsedimenten bestimmten 
PorositÃ¤tswert der Kernstationen PS 2176 (a) und PS 2200 (b) . Die durch- 
gezogene Linie bei 60 % (a) und 50 % PorositÃ¤ (b) dient zur Vergleichbarkeit der 
PorositÃ¤tsvariationen 
Die fÃ¼ die Histogramme in Abbildung 4.17, 4.1 8 und 4.1 9 verwendeten 
Kerne sind in Tabelle 4.5 aufgelistet und regional dem Gakkel RÃ¼cken 
Lomonosov RÃ¼cken der Morris Jesup Schwelle, dem Yermak Plateau, 
Amundsen Becken und Makarov Becken zugeordnet. Der Kern PS 2173-1 KAL 
aus dem Amundsen Becken besteht aus zwei OberflÃ¤chensediment 
abschnitten, da das Kastenlot bei der Kernnahme zweimal in den Meeresboden 
eingedrungen ist. Der Kern wird aus diesem Grund im weiteren Verlauf dieser 
Arbeit nicht mehr berÃ¼cksichtigt Die an der Station PS 2187 am Lomonosov 
RÃ¼cke gewonnen Sedimentkerne stammen aus einer Wassertiefe von 3820 
(GPC) respektive 3908 m (KAL) und wurden deshalb weder dem Sattelbereich 
des RÃ¼cken noch dem Amundsen Becken zugeordnet. 
Tabelle 4.5: Regionale Gruppierung des Kernrnaterials, fÃ¼ die Messungen der PorositÃ¤ und 
NaÃŸdicht durchgefÃ¼hr wurden. 
Gakkel RÃ¼cke 
Kernnurnrner Wassertiefe Anzahl der 
PS 2165 - 4 KAL 
PS 2165 - 1 GPC 201 1 
PS2164 -6GPC 2111 47 1 
Lomonosov RÃ¼cke 
PS2189-5GPC 1001 202 
PS 2185 - 6 KAL 1052 153 
PS2185 -7GPC 1069 148 
PS2177 -5KAL  1400 134 1 ~ o r r i s  Jesup Schwelle I 
Amundsen Becken 
Kernnurnrner Wassertiefe Anzahl de 
(rn) Messunge 
PS 2195 - 3 GPC 3966 187 
PS 2170 - 3 GPC 41 12 230 
P S 2 1 9 7 - I K A L  4154 173 
PS 2190 - 1 KAL 4275 82 
PS2175-5GPC 4313 320 
PS 2176 - 3 KAL 4363 190 
PS 2174 - 3 GPC 4394 256 
PS 2176 - 1 GPC 4395 283 
PS 2171 - 4 KAL 4395 62 
PS 2174 - 5 KAL 4427 186 
PS 2172 - 4 GPC 4481 194 
PS 2200 - 5 KAL 1073 
PS 2202 - 7 GPC 1081 
PS 2200 - 6 GPC 1087 115 Makarov Becken 
~ e r m a k  Plateau 1 ~ ~ 2 1 8 0 - ~ G P C  3991 259 
1 PS 2178 - 3 GPC 4009 267 
In den Abbildungen 4.17 und 4.1 8 sind die relativen HÃ¤ufigkeite der 
NaÃŸdichte von Kernen aus verschiedenen Arealen des Arbeitsgebietes 
dargestellt, die in Abbildung 4.19 zu regionalen PorositÃ¤ts und NaÃŸdichte 
histogrammen zusammengefaÃŸ sind. Die Histogramme der PorositÃ¤te und 
NaÃŸdichte in Abbildung 4.19 bestÃ¤tige im Vergleich mit den Abbildungen 
4.14 und 4.15 prinzipiell die Unterscheidung in Becken- und Hochlagen. Die 
relativen HÃ¤ufigkeite der PorositÃ¤te der Sedimente vom Gakkel RÃ¼cken 
Lomonosov RÃ¼cke und von der Morris Jesup Schwelle bilden Maxima im 
Bereich von 50 %, wÃ¤hren im Amundsen und Makarov Becken die Maxima 
Ã¼be der 60 % Marke liegen. Dementsprechend zeigen die Histogramme der 
NaÃŸdichte vom Gakkel RÃ¼cken Lomonosov RÃ¼cke und von der Morris Jesup 
Schwelle Extrema zwischen etwa 1700 und 1900 kglm3, im Amundsen und 
Makarov Becken um 1600 kg/m3. 
Eine Ausnahme bilden die HÃ¤ufigkeitsverteilunge der NaÃŸdichte und 
PorositÃ¤te vom Yermak Plateau. Sie lassen sich nicht der Kategorie von 
Hochlagen zuordnen. Sie entsprechen eher denen des Makarov und 
Amundsen Beckens. Dies wird in den Mittelwerten und Standardabweichungen 
fÃ¼ PorositÃ¤ und NaÃŸdicht besonders deutlich (Tabelle 4.6). 
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- 
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Abb. 4.17: Relative HÃ¤ufigkeite der NaÃŸdichte in Sedimenten vom Gakkel und Lomonosov 
RÃ¼cken von der Morris Jesup Schwelle sowie vom Yermak Plateau (vergl. Tabelle 
4.5). 
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Abb. 4.18: Relative HÃ¤ufigkeite der NaÃŸdichte in Sedimenten aus dem Amundsen und 
Makarov Becken (vergl. Tabelle 4.5). 
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Abb. 4.1 9: Regional zusarnmengefaÃŸt relative HÃ¤ufigkeite der PorositÃ¤te und NaÃŸdichte in 
Sedimenten der Ã¶stliche Arktis (vergl. Tabelle 4.5). 
Tabelle 4.6: Mittelwerte und Standardabweichungen der PorositÃ¤ und NaÃŸdicht fÃ¼ einzelne 
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Der Kern vom Yermak Plateau ist offensichtlich nicht wie die Kerne vom 
Lomonosov RÃ¼cken von der Morris Jesup Schwelle und vom Gakkel RÃ¼cke 
durch einen mehr oder weniger durchgehend erhÃ¶hte Grobkornfraktionsanteil 
gekennzeichnet. Als mÃ¶glich Ursache hierfÃ¼ wurde zuvor eine strÃ¶mungs 
bedingte Selektion der KorngrÃ¶ÃŸ angenommen. Am Yermak Plateau scheint 
demnach eine ungestÃ¶rt pelagische Sedimentation vorzuherrschen. 
Auffallend ist beim Vergleich der Regionen die sehr hohe Standard- 
abweichung der NaÃŸdicht und PorositÃ¤ im Amundsen Becken. Sie dÃ¼rft zum 
Teil auf die groÃŸ Anzahl von Turbiditlagen in den dortigen Sedimenten 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein, die in den Histogrammen von Abbildungen 4.18 teilweise 
bimodale Verteilungen der PorositÃ¤te und NaÃŸdichte verursachen. 
An dieser Stelle ist darauf hinzuweisen, daÂ zwar PorositÃ¤te kleiner 
60 % (NaÃŸdichte Ã¼be etwa 1700 kgIm3) mit einem signifikanten Grobkorn- 
fraktionsanteil zu assoziieren sind (Kapitel 4.3), dies jedoch nicht notwendiger- 
weise Turbidite anzeigt, da sie von EintrÃ¤ge durch Seeis oder Eisberge nicht 
ohne zusÃ¤tzlich Untersuchungen sicher zu unterscheiden sind. So ist nach 
FÃ¼ttere (1992) der hohe Mittelwert der NaÃŸdicht in den Sedimenten vom 
Gakkel RÃ¼cke sowohl auf klastisches Material aus Seeis und Eisbergen 
zurÃ¼ckzufÃ¼hre als auch auf Turbidite, die durch gradierte Sand-ISiltlagen 
dokumentiert sind. 
Der Mittelwert und die Standardabweichung der PorositÃ¤ sowie der 
NaÃŸdicht (Tabelle 4.6) am Lomonosov RÃ¼cke unterscheiden sich kaum von 
denen der Morris Jesup Schwelle. Ebenso sind die Verteilungsmuster Ã¤hnlic 
wie die von der Morris Jesup Schwelle (Abb. 4.17). Dies ist in beiden Arealen 
in erster Linie auf eine Selektion der abgelagerten Kornfraktionen durch 
KonturstrÃ¶munge zurÃ¼ckzufÃ¼hre Mit zunehmender Wassertiefe sollte ein 
solcher Auswaschungseffekt an IntensitÃ¤ verlieren und die resultierende 
Zunahme der feinkÃ¶rnige Anteile in abnehmender NaÃŸdicht nachweisbar 
sein. FÃ¼ sechs Kerne vom Lomonosov RÃ¼cke zeigt Abbildung 4.20 und 
Tabelle 4.7 eine insgesamt signifikante, allerdings nicht kontinuierliche Ab- 
nahme der mittleren NaÃŸdicht mit zunehmender Wassertiefe. 

Die Mittelwerte der NaÃŸdichte der an den rund 135 km voneinander entfernten 
Stationen 2185 und 2189 gewonnenen Kerne zeigen bei einer Wassertiefen- 
differenz von nur etwa 50 m einen groÃŸe Unterschied. Der etwa zwischen den 
beiden Stationen gewonnene Kern PS 2177-5 KAL lÃ¤Ã dagegen keine 
signifikante Abweichung des Mittelwertes zu denen an Station PS 2185 ge- 
wonnenen Kernen erkennen, obwohl die Wassertiefendifferenz nahezu 350 m 
betrÃ¤gt Allerdings ist beim Vergleich der Histogramme der Kerne beider 
Stationen festzustellen (Abb. 4.17), daÂ die Verteilung der NaÃŸdichte des 
Kerns PS 2177-5 KAL hÃ¶her Anteile um 1600 kgIm3 besitzt als die der Kerne 
an Station PS 2185, wie auch beim Vergleich der NaÃŸdichtelog an den Minima 
zu erkennen ist. Die Anteile geringerer NaÃŸdichte lassen auf einen erhÃ¶hte 
Feinkornanteil in den Sedimenten des Kerns PS 21 77-5 KAL schlieÃŸen die auf 
eine Abnahme der Geschwindigkeit der KonturstrÃ¶mun zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. 
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Der vergleichsweise groÃŸ NaÃŸdichtemittelwer der Sedimente des Kerns 
an Station PS 21 89 kÃ¶nnt auf ein exponiertes Ablagerungsmilieu hindeuten, 
an der eine verhÃ¤ltnismÃ¤Ã hohe StrÃ¶mungsgeschwindigkei vorherrscht. In 
Kapitel 6.3 wird zudem mit Hilfe von einzelnen Seismogrammen aus Parasound 
Profilen und von Stationen gezeigt, daÂ die MÃ¤chtigkei der Sedimentlagen auf 
den ersten Teufenmetern mit der Wassertiefe zunimmt und belegen somit 









Die in den Sedimenten aus dem Makarov Becken dokumentierten hohen 
Konzentrationen an feinkÃ¶rnige Material und die im Vergleich zum Lomo- 
nosov RÃ¼cke im Mittel hÃ¶her Sedimentationsraten (SchÃ¤per 1994) lassen 
zudem auf einen Schwebstoffeintrag vom Lomonosov RÃ¼cke schlieÃŸen Diese 
Vorstellung wird durch Ergebnisse von Aagaard (1981) gestÃ¼tzt dessen 
ozeanographische Untersuchungen am Lomonosov RÃ¼cke zeigten, daÂ kaltes 
Wasser aus dem Amundsen Beckens Ã¼be den RÃ¼cke strÃ¶m und ins Makarov 
Becken absinkt. 
Die Histogramme der PorositÃ¤ und NaÃŸdicht ergeben in einzelnen 
Regionen der Ã¶stliche Arktis spezifische Verteilungsmuster, die Sedimen- 
tationsrÃ¤um charakterisieren. WÃ¤hren am Yermak Plateau eine fÃ¼ Hoch- 
lagen der Ã¶stliche Arktis atypische, ungestÃ¶rt pelagische Sedimentation 
vorherrscht, sind der Lomonosov RÃ¼cke und die Morris Jesup Schwelle durch 
Auswaschungseffekte geprÃ¤gt Die erhÃ¶ht Grobkornfraktion auf dem Gakkel 
RÃ¼cke lÃ¤Ã sich dagegen durch Turbidite und EintrÃ¤g eistransportiertem 
Materials erklÃ¤ren Von turbiditischen Lagen im Amundsen Becken und von 
eistransportierten Material eingetragene grobkÃ¶rnig Lagen im Makarov 
Becken abgesehen werden die Sedimente in diesen Becken durch feinkÃ¶rnig 
Fraktionen dominiert. 

Impedanz (1 O3 kg/m2s) Impedanz (1 O3 kg/m2s) 
Abb. 5.1: (a) P-Wellengeschwindigkeit und (b) NaÃŸdicht als Funktion der akustischen 
Impedanz. Dargestellt sind die jeweils 1285 Datenpaare der zehn Kerne, an denen 
diese physikalischen Parameter gemessen wurden. 
Der Transmissionskoeffizient T ist dementsprechend definiert als 
Die Messung der P-Wellengeschwindigkeit und der NaÃŸdicht (Kapitel 3) 
am Kernmaterial ermÃ¶gliche die Berechnung der akustischen Impedanzprofile 
und der Reflexionskoeffizienten. Dabei werden die Impedanzen und somit auch 
die Reflexionskoeffizienten stÃ¤rke durch die NaÃŸdicht des Sedimentes als 
durch die P-Wellengeschwindigkeit beeinfluÃŸt Abbildungen 5.1 zeigt, daÂ der 
Wertebereich der NaÃŸdicht signifikant grÃ¶ÃŸ ist als der der P-Wellen- 
geschwindigkeit. Die NaÃŸdicht variiert zwischen minimal 1259 und maximal 
1994 kg/m3, die P-Wellengeschwindigkeit dagegen nur zwischen minimal 1462 
und maximal 1671 m/s. Bezogen auf die jeweiligen Maximalwerte betrÃ¤g die 
Variation der NaÃŸdicht in den unkonsolidierten Sedimenten des Ã¶stliche 
Arktischen Ozeans 37 % (735 kg/m3), die der P-Wellengeschwindigkeit 12 % 
(209 mls). Infolgedessen ergibt sich fÃ¼ die Impedanz eine wesentlich stÃ¤rker 
AbhÃ¤ngigkei von der NaÃŸdicht als von der P-Wellengeschwindigkeit. 
Die unterschiedlichen AbstÃ¤nd der MeÃŸpunkt von NaÃŸdicht und 
P-Wellengeschwindigkeit erforderte vor der Berechnung der akustischen Impe- 
danzlogs eine Interpolation, Aufgrund ihrer wesentlich geringeren VariabilitÃ¤ 
erfolgte eine lineare Interpolation der P-Wellengeschwindigkeit auf die StÃ¼tz 
stellen der NaÃŸdichte 
5.2 Synthetische Seismogramme 
Die in dieser Arbeit verwendete Methode zur Modellierung der Fortpflanzung 
seismischer Wellen in geschichteten Medien basiert auf der Zustands-Raum- 
Methode im Zeitbereich nach Mendel et al. (1979). Bei der Berechnung der 
synthetischen Seismogramme wird der auf den Dichte- und P-Wellenge- 
schwindigkeitskontrasten beruhende Impedanzunterschied zwischen zwei 
MeÃŸpunkte einer GrenzflÃ¤ch zugeordnet (GI. 5.1). Um die Wellenfort- 
pflanzung im Zeitbereich zu simulieren, mÃ¼sse die rÃ¤umliche AbstÃ¤nd 
(m Schichten) zwischen GrenzflÃ¤che in zeitliche umgerechnet werden. Dazu 
wird der GrenzflÃ¤chenabstan durch die P-Wellengeschwindigkeit dividiert. 
Das Ergebnis entspricht der Einweglaufzeit der nach unten laufenden Welle in 
der Schicht. Diese Umrechnung wird sukzessive fÃ¼ alle Schichten durchge- 
fÃ¼hrt Die Wellenbewegung wird zudem in jeder Schicht in ein nach unten und 
oben laufendes Signal (Zustand) zerlegt, so daÂ die Zweiwegelaufzeit fÃ¼ die 
Schichten berechnet werden muÃŸ Die ZustÃ¤nd des Schichtmodells werden 
demnach durch eine finite Anzahl von 2m Variablen beschrieben. Der Zustand 
des Systems zur Zeit t wird dann durch 2m Gleichungen als Punkt in einem 2m- 
dimensionalen Zustandsraum dargestellt. 
Zur numerischen Berechnung werden die Zustandsgleichungen durch 
eine Diskretisierung in der Zeit in Finite-Differenzen-Gleichungen Ã¼berfÃ¼hr 
FÃ¼ die Anwendung dieser Gleichungen werden konstante Einwegelaufzeiten 
benÃ¶tigt Da das fÃ¼ die Laufzeiten der Welle in den einzelnen Schichten nicht 
zutrifft, wird jede Schicht in Unterschichten zerlegt, in denen die Einwege- 
laufzeit (Abtastintervall) konstant ist. Daraufhin wird die ReflektivitÃ¤tsfunktio 
(Impulsantwortfunktion) des Untergrundmodells mit m Schichten berechnet, 
welche die Ausbreitung eines Dirac Pulses beschreibt. Dabei werden alle 
reflektierten und transmittierten Komponenten in einem gegebenen Laufzeit- 
fenster, das abhÃ¤ngi von der KernlÃ¤ng ist, einschlieÃŸlic interner Multipler 
berÃ¼cksichtigt Die anschlieÃŸend Faltung mit einem beliebigen Quellsignal 
erzeugt das synthetische Seismogramm. 
Die Methode nach Mendel et al. (1979) berÃ¼cksichtig keine Absorption 
der Welle. Auch muÃ bei der graphischen Korrelation der Seismogramme 
(Kapitel 5.3) beachtet werden, daÂ die PolaritÃ¤ der Welle durch die Impedanz 
bestimmt wird. Bei Reflexion an einer Schicht mit grÃ¶ÃŸer akustischer 
Impedanz liegt an der GrenzflÃ¤ch stets ein Knoten der Druckwelle vor, die 
Phase springt um eine halbe WellenlÃ¤nge wÃ¤hren bei Reflexion an einer 
Schicht geringerer Impedanz kein Phasensprung auftritt (Gerlach, 1971). Da 
die NaÃŸdicht in konstanten AbstÃ¤nde von 5 cm bestimmt worden ist, fehlen 
unter UmstÃ¤nde einzelne Reflektoren im Schichtmodell. Phase und Amplitude 
der synthetischen Seismogramme kÃ¶nne deshalb irn Vergleich zu Parasound 
Seismogrammen von Kernstationen starke Unterschiede aufweisen. 
5.2.1 Modellparameter 
FÃ¼ die zeitliche Diskretisierung sollte ein Abtastintervall gewÃ¤hl werden, das 
dem grÃ¶ÃŸt gemeinsamen Teiler aller Einweglaufzeiten entspricht (Mendel et 
al., 1979). Unter BerÃ¼cksichtigun von Bandbreite und Grundfrequenz des 
Parasound Systems ist nach SpieÃ (1 993) fÃ¼ eine Optimierung der Rechenzeit 
ohne QualitÃ¤tseinbuÃ ein Diskretisierungsabstand von 5 ps geeignet, der 
auch hier fÃ¼ alle Modelle verwendet wurde. 
Die MeÃŸpunktabstÃ¤n der NaÃŸdicht bestimmen den Diskretisierungs- 
abstand der Impedanzfunktion. Liegen die MeÃŸwert in AbstÃ¤nde von 10 cm 
vor, so wird die seismische Charakteristik wegen der komplexen Wechsel- 
wirkung der hochfrequenten Signale vielfach nicht hinreichend vollstÃ¤ndi 
abgebildet. Erst bei einem Diskretisierungsabstand von um 5 cm, der auch in 
dieser Arbeit eingehalten wurde, werden die Seismogramme in der Regel 
annÃ¤hern korrekt berechnet (Rostek, 1991 ; SpieÃŸ 1993). 
SpieÃ (1993) hat durch Modellierungen von Gradientenzonen, dÃ¼nne 
Hochimpedanzschichten und Turbiditlagen mit graduellem Impedanzanstieg 
und scharfer GrenzflÃ¤ch an der Basis, gezeigt, daÂ solche Strukturen mit 
einer Frequenz von 5.5 kHz und einer PulslÃ¤ng von 1 weitgehend korrekt ab- 
gebildet werden. Bei lÃ¤ngere Quellsignalen findet zum Teil eine Ãœberlagerun 
der ReflexionseinsÃ¤tz statt. Bei bestimmten VerhÃ¤ltnisse von MÃ¤chtigkei zur 
WellenlÃ¤ng findet konstruktive oder destruktive Interferenz statt. Grund- 
sÃ¤tzlic ist vollstÃ¤ndig konstruktive (n-X) oder destruktive [(2-n - 1)-W21 
Interferenz bei der Modellierung synthetischer Seismogramme mÃ¶glich Das 
Interferenzmuster, das durch die einfallende mit der reflektierten Wellengruppe 
oder durch Multiple gebildet wird, muÃ aufgrund der nur quasikontinuierlich 
berechneten Reflexionskoeffizienten (alle 5 cm) allerdings nicht exakt mit dem 
vom Parasound Signal gebildeten Interferenzmuster Ã¼bereinstimmen 
5.2.2 Parasound Quellsignal 
Das Parasound Quellsignal ist im Fernfeld unbekannt, wird aber nach SpieÃ 
(1993) in sehr guter NÃ¤herun als Sinusoid erzeugt, mit einstellbaren Puls- 
lÃ¤nge von 1 bis 8 Perioden und Frequenzen, die in Schritten zwischen 2.5 und 
5.5 kHz wÃ¤hlba sind. Die Bandbreite ist dabei abhÃ¤ngi von der verwendeten 
PulslÃ¤ng und Frequenz. Die Signalspektren zeigen eine zunehmende Band- 
breite mit abnehmender PulslÃ¤ng und zunehmender Frequenz (SpieÃŸ 1993). 
Sie ist daher optimal bei einer PulslÃ¤ng von 1 und einer Frequenz von 
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Vergleich der Meeresbodenechos synthetischer Seismogramme, modelliert mit den 
sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2185-6 KAL, mit dem Meeres- 
bodenecho eines Parasound Seismogramms an Station 2185 (Lomonosov RÃ¼cken) 
a) Ungefiltertes Seismogramm und b, d) von 2 - 6 kHz bandpaÃŸgefiltert 
synthetische Seismogramme mit einer Quellsignalfrequenz von 4 kHz und den 
PulslÃ¤nge 1 und 2. C) Meeresbodenecho aus einem 4 kHz Parasound 
Seismogramm der PulslÃ¤ng 1. Um die VorlÃ¤uferminim darzustellen, beginnen die 
Seismogrammausschnitte 0.6 ms vor dem Meeresbodenecho. Alle Seismogramme 
sind auf den Maximalwert normiert. 
5.5 kHz, wird aber durch einen BandpaÃŸfilte von 2 bis 6 kHz im Empfangs- 
system der Parasound Anlage aus technischen GrÃ¼nde begrenzt. Daraus 
resultiert ein lÃ¤ngere Signal mit einem VorlÃ¤uferminimum das eine Identi- 
fikation des Ersteinsatzes erschwert, und Nachschwingungen. 
In Abbildung 5.2 ist das Meeresbodenecho eines ungefilterten und eines 
Butterworth BandpaÃ (2 - 6 kHz) gefilterten synthetischen Seismogramms dem 
Ausschnitt des entsprechenden Parasound Seismogramms an der Station 
PS 2185 (Lomonosov RÃ¼cken gegenÃ¼bergestellt Die Quellsignalfrequenz 
betrÃ¤g bei allen Seismogrammen 4 kHz. Die PulslÃ¤nge der synthetischen 
Seismogramme variieren zwischen einer PulslÃ¤ng und zwei PulslÃ¤ngen das 
Parasound Seismogramm wurde mit einer PulslÃ¤ng registriert. Alle synthe- 
tischen Seismogramme sind mit einem Sinusoid modelliert, das mit der Phase 
Null beginnt. Beim Vergleich des ungefilterten mit dem gefilterten synthetischen 
Seismogramm ist in letzterem deutlich ein VorlÃ¤uferminimu und ein Nach- 
lÃ¤ufermaximu zu erkennen. Die BandpaÃŸfilterun bewirkt eine VerlÃ¤ngerun 
des Signals. 
SpieÃ (1 993) konnte mit Hilfe der Autokorrelation der Signale zeigen, daÂ 
bei der elektronischen Umsetzung der Parasound Signale mit PulslÃ¤nge 
grÃ¶ÃŸ 3 eine ganze zusÃ¤tzlich Schwingungsperiode generiert wird. Die 
Seismogramme in Abbildung 5.2 zeigen, daÂ dieses Ergebnis Ã¤hnlic auch auf 
die PulslÃ¤ng 1 erweitert werden kann. Das Parasound Seismogramm ist ein- 
deutig besser mit dem synthetischen Seismogramm der PulslÃ¤ng 2 zu 
korrelieren als mit dem synthetischen Seismogramm der PulslÃ¤ng 1. Diese 
Beobachtung kÃ¶nnt in diesem Fall allerdings auch auf die Feinstruktur der 
obersten 20 cm der Sedimente zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein, wenn dort anstatt einer 
scharfen GrenzflÃ¤ch ein Gradient der akustischen Impedanz existiert. Das 
Bodenecho wÃ¼rd dann durch eine Ãœberlagerun zweier Kantenreflexionen 
gebildet. Der Vergleich synthetischer Seismogramme mit digitalen Parasound 
Seismogrammen in Kapitel 5.3 zeigt aber, daÂ eine SignalverlÃ¤ngerun um 
eine weitere Periode in allen Parasound Seismogrammen der PulslÃ¤ng 1 
beobachtet wird. 
Um diesem PhÃ¤nome Rechnung zu tragen, werden in Abschnitt 5.3 zur 
optimalen graphischen Korrelation zwei synthetische Seismogramme bereit- 
gestellt. Zu dem mit den jeweiligen Parasound Parametern berechneten syn- 
thetischen Seismogramm ist ein synthetisches Seismogramm mit einer um 1 er- 
hÃ¶hte PulslÃ¤ng dargestellt. Die synthetischen Seismogramme kÃ¶nne dabei 
unabhÃ¤ngi von der PulslÃ¤ng und mÃ¶gliche Interferenzmustern Ã¼be die 
ReflektivitÃ¤tsfunktio korreliert werden. 
Anzumerken ist, daÂ die digitalen Parasound Registrierungen erstmals 
wÃ¤hren der Expedition ARK VI1113 "ARCTIC'9I1' auf fast allen Stationen durch- 
gehend mit der PulslÃ¤ng 1 und einer Frequenz von 4 kHz durchgefÃ¼hr 
wurden, um eine hohe Bandbreite und StrukturauflÃ¶sun zu erzielen. Diese 
Einstellungen ermÃ¶glichen wie gezeigt werden soll, eine graphische 
Korrelation der Parasound Seismogramme mit den synthetischen Seismo- 
grammen. Erst nach Beendigung der jeweiligen Station wurde die Anlage auf 
die Ã¼bliche 4 PulslÃ¤nge und 4 kHz der Profilfahrten umgestellt. 
5.3 Vergleich synthetischer Seismogramme mit digitalen Parasound 
Seismogrammen 
Der Vergleich von synthetischen Seismogrammen und Parasound Seismo- 
grammen soll zeigen, daÃ eine wechselseitige graphische Zuordnung einzelner 
Wellengruppen und damit eine Interpretation der Parasound Seismogramme in 
Bezug auf IntensitÃ¤ und Lage von Reflexionen mÃ¶glic ist. DarÃ¼be hinaus 
wird angestrebt, AufschluÃ Ã¼be die Deformation der Sedimente durch die 
Kernnahme zu erhalten, um Ã¼be entsprechend korrigierte Kerntiefen 
realistische Sedimentationsraten berechnen zu kÃ¶nnen 
5.3. I Kernstationen im Amundsen Becken 
5.3.1 .I Station PS 2174 
Abbildung 5.3 zeigt die P-Wellengeschwindigkeit, die NaÃŸdichte die 
akustische Impedanz, die ReflektivitÃ¤tsfunktio und die synthetischen Seismo- 
gramme fÃ¼ den im Amundsen Becken gewonnenen Kern PS 2174-5 KAL im 
Vergleich mit einem an der Kernstation aufgezeichneten Parasound 
Seismogramm. 
Zur optimalen graphischen Korrelation sind die synthetischen Seismo- 
gramme der PulslÃ¤ng I und 2 dargestellt. Alle Seismogramme sind normiert 
und gefiltert (Butterworth BandpaÃ 2 - 6 kHz), die ReflektivitÃ¤tsfunktione ist 
ebenfalls normiert. Die Graphik wurde, wie auch die folgenden, auf eine 
Zweiwegelaufzeit von 13.3 ms ausgelegt, so daÃ alle Kernparameter und 
Seismogramme in einem einheitlichen MaÃŸsta gezeigt werden. 
Auffallend ist in Abbildung 5.3 das Fehlen sedimentphysikalischer Daten 
fÃ¼ die ersten etwa 0.45 ms. Dies ist ein generelles Problem. Es gelang in der 
Regel zwar die OberflÃ¤chensediment der Kastenlote vollstÃ¤ndi zu bergen, 
diese lÃ¶ste sich aber bedingt durch die waagerechte Lagerung der Kastenlote 
fast immer von dem Rest der SedimentsÃ¤ul und kippten seitlich um, so daÃ 
sedimentphysikalische Messungen nicht mÃ¶glic waren, Um die synthetischen 
Seismogramme korrekt am Kernanfang beginnen zu lassen, wird als Meeres- 
bodenreflektor die aus den ersten gemessenen physikalischen Parametern be- 
rechnete Impedanz eingesetzt. In der Berechnung der synthetischen Seismo- 
gramme wird die Schicht zwischen diesem Meeresbodenreflektor und dem 
ersten gemessenen Wert als eine Schicht modelliert. Das synthetische Seismo- 
gramm hat dann die richtige KernlÃ¤ng ist ansonsten aber am Kernanfang 
falsch berechnet, Beim Vergleich der Parasound Seismogrammen mit den 
synthetischen Seismogramme ist dies zu berÃ¼cksichtigen 
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Abb. 5.3: Zweiwegelaufzeitprofile der sedimentphysikalischen Parameter des Kerns PS 2174 - 5 KAL und daraus berechneter synthetischer Seismogramme 
(4 kHz, PulslÃ¤ng I und 4 kHz, PulslÃ¤ng 2) im Vergleich mit einem Parasound Seismogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I) an der Station PS 2174. Alle 
Seismogramme sind normiert dargestellt. Die durchgezogenen Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. 
Die Sedimente des in 4427 m gewonnenen Kastenlotkerns PS 2174-5 
KAL bestehen vorwiegend aus Ton mit zwei eingeschalteten Silt- und Sand- 
lagen (FÃ¼tterer 1992) zwischen 2.3 und 2.8 ms und zwischen 10.7 und 10.9 ms 
(Abb. 5.3). Die in Kapitel 4.3 an drei Kernen nachgewiesene AbhÃ¤ngigkei 
zwischen Grobkornfraktion und PorositÃ¤ (NaÃŸdichte sowie P-Wellenge- 
schwindigkeit ist auch an diesem Kern belegbar. Der Zweiwegelaufzeitbereich 
zwischen 10.7 und 10.9 ms entspricht wahrscheinlich einem Turbidit, wie eine 
mit der Tiefe Ã¼be acht MeÃŸpunkt nachgewiesene kontinuierliche Zunahme 
der NaÃŸdicht zeigt, die an der Basis abrupt endet. Beide Silt-, Sandlagen 
bilden starke lmpedanzkontraste, Sie sind Ursache fÃ¼ die deutlichen 
Variationen der Amplitude in den synthetischen Seismogramme und im 
Parasound Seismogramm (Abb. 5.3). Drei weitere weniger ausgeprÃ¤gte aber 
in den Amplitudenvariationen der Seismogrammen gut zu erkennenden 
lmpedanzkontraste sind bei 4.5, 7.4 und 8.55 ms zu lokalisieren. Sie werden im 
Sediment auch durch abrupte Wechsel in der Farbe (bei 7.4 und 8.55 ms) oder 
durch einen gradierten Farbwechsel (4.4 ms) angezeigt (FÃ¼tterer 1992). 
Das Parasound Seismogramm ist mit Hilfe dieser klaren Amplituden- 
variationen sehr gut mit den synthetischen Seismogrammen zu korrelieren, Der 
graphischen Korrelation ist zu entnehmen, daÃ der Kern leicht komprimiert 
worden ist. lm Vergleich des Parasound Seismogramms mit den synthetischen 
Seismogrammen ist der Kern bis zur ersten durchgezogenen Linie in Abbildung 
5.3 um 0.12 ms und bis zur vierten Linie um 0.31 ms gestaucht worden. Die 
Komprimierung des Sediments nimmt demnach mit der Zweiwegelaufzeit leicht 
zu. 
Bei der Beurteilung einer mÃ¶gliche Kompression der Kerne ist das 
Parasound Signal auf seine zeitliche VariabilitÃ¤ in Phase, Amplitude und auf 
LageÃ¤nderunge markanter Reflexionshorizonte zu untersuchen. Dazu zeigt 
Abbildung 5.4 einen Ausschnitt der digitalen Parasound Aufzeichnungen an der 
Station PS 2174 im Vergleich mit einem BandpaÃ (2 - 6 kHz) gefilterten 
synthetischen Seismogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I ) .  Der Ersteinsatz des 
synthetische Seismogramms wurde, wie bei allen noch folgenden graphischen 
Korrelationen, am Ersteinsatz des benachbarten Parasound Seismogramms 
ausgerichtet. Die Sequenz wurde eine Stunde nach der Kernnahme auf der 
Station aufgezeichnet. Die Einzelseismogramme zeigen nur leichte Variationen 
in Amplitude und Phase. Da das Schiff wÃ¤hren der Stationsarbeiten mit dem 
Eis verdriftet, dÃ¼rfte sie durch geringe laterale VerÃ¤nderunge im Sediment 
verursacht sein, Markante Reflektoren zeigen keine nachweisbaren LageÃ¤n 
derungen in der Zweiwegelaufzeit. Eine Analyse einer mÃ¶gliche Kompression 
der Sedimente bei der Kernnahme sollte an dieser Kernstation demnach zu 
einem zuverlÃ¤ssige Ergebnis fÃ¼hren 
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Abb. 5.4: Sequenz normierier Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng I) an der Station PS 2174 im Vergleich zum normiefien synthetischen Seismo- 
gramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I),  berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2174 - 5 KAL. Die durchgezogenen Linien 
markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme I .5 Minuten. 
Abbildung 5.5 und 5.6 zeigen Vergleiche zwischen Aufzeichnungen mit 
den sieben verfÃ¼gbare Parasound Frequenzen bei PulslÃ¤nge von I und 4 mit 
synthetischen Seismogrammen gleicher Frequenz und Pulslange. Das 4 kHz 
Parasound Seismogramm der PulslÃ¤ng I wurde zum Zeitpunkt der Kern- 
nahme aufgezeichnet, alle weiteren Parasound Seismogramme 4% Stunden 
spÃ¤te wÃ¤hren des Frequenztests. 
Die Seismogramme der sieben Frequenzen mit PulslÃ¤ng I variieren nur 
geringfÃ¼gi in Amplitude und Phase. Die markanten Reflexionshorizonte, die 
zur Korrelation der Seismogramme in Abbildung 5.3 verwendet wurden, sind in 
allen Seismogrammen unabhÃ¤ngi von der Frequenz bei annÃ¤hern gleichen 
Zweiwegelaufzeiten zu erkennen. Dies zeigt, daÃ die Wahl der Frequenz der 
synthetischen Seismogramme keinen EinfluÃ auf die Korrelation mit dem Para- 
sound Seismogramm hat und insbesondere, daÃ lnterferenzeffekte keine 
erkennbare Rolle spielen. 
Die synthetischen und die Parasound Seismogramme mit der PulslÃ¤ng 4 
zeigen dagegen starke Variationen in AbhÃ¤ngigkei von der Frequenz. Lassen 
sich die beiden oben beschriebenen Sandlagen in allen Seismogrammen unab- 
hÃ¤ngi von der PulslÃ¤ng und Frequenz noch gut erkennen, so sind die dichter 
beieinanderliegenden und weniger stark ausgeprÃ¤gte lmpedanzkontraste 
zwischen 4.5 und 8.55 ms in den synthetischen Seismogrammen und den 
Parasound Seismogrammen nicht mehr eindeutig zu identifizieren. Hier werden 
die Reflexionsmuster vorwiegend durch Interferenzen in AbhÃ¤ngigkei von der 
verwendeten WellenlÃ¤ng erzeugt. Bei diesen Frequenzen fallen besonders 
die in den Parasound Seismogrammen auftretenden PhasensprÃ¼ng auf, die in 
den synthetischen Seismogrammen nicht vorhanden sind. 
Um Artefaktbildungen in den synthetischen Seismogrammen durch den 
Buttenvorthfilter und die Abtastrate auszuschlieÃŸen wurden diese mit unter- 
schiedlichen Abtastraten (I, 2 PS) modelliert und gefiltert (I - 6 kHz, 
24 dbloktave) sowie ungefiltert mit Seismogrammen der Standardeinstellung 
(Abtastrate = 5 PS, BandpaÃ = 2 - 6 kHz, 24 dbloktave) verglichen. Es konnten 
keine signifikanten Unterschiede festgestellt werden. 
Die Parasound Seismogramme der PulslÃ¤ng I zeigen einen signi- 
fikanten Unterschied im Vergleich zu den synthetischen Seismogrammen der 
gleichen PulslÃ¤nge Sie erscheinen bis zu einer Frequenz von 5 kHz stets 
hochfrequenter. In der GegenÃ¼berstellun der synthetischen Seismogramme 
der PulslÃ¤ng 4 mit Parasound Seismogrammen der gleichen PulslÃ¤ng ist 
dies nicht mehr erkennbar. 
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Abb. 5.5: Zweiwegelaufzeitprofile synthetischer Seismogramme im Vergleich mit digitalen Aufzeichnungen des Parasound Frequenztests an der Station PS 2174 
(Amundsen Becken). Nur das 4 kHz Parasound Seismogramm wurde zum Zeitpunkt der Kernnahme aufgezeichnet, die Ã¼brige Seismogramme 4% 
Stunden danach. Alle Seismogramme sind normiert dargestellt. Die durchgezogenen Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismo- 
grammen. Puls = PulslÃ¤nge 
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Abb. 5.5 (Forts.): Zweiwegelaufeeitprofile synthetischer Seismogramme im Vergleich mit digitalen Aufzeichnungen des Parasound 
Frequenztests an der Station PS 2174 (Amundsen Becken). Alle Parasound Seismogramme wurden 4% Stunden nach der 
nach der Kernnahme aufgezeichnet. Alle Seismogramme sind normiert dargestellt. Die durchgezogenen Linien markieren 
mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogramen. Puls = PulslÃ¤nge 
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Abb. 5.6: Zweiwegelaufzeitprofile synthetischer Seismogramme im Vergleich mit digitalen Aufzeichnungen des Parasound Frequenztests an der Station PS 2174 
(Amundsen Becken). Die Parasound Seismogramme wurden 4% Stunden nach der Kernnahme aufgezeichnet. Alle Seismogramme sind normiert dar- 
gestellt. Die durchgezogenen Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Puls = PulslÃ¤nge 
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Der Vergleich der Seismogramme grÃ¶ÃŸer PulslÃ¤ng belegt, daÂ ihre 
Reflexionsmuster offensichtlich durch Interferenzen geprÃ¤g sind (Kapitel 
5.2.1), er zeigt aber auch, daÂ hohe Impedanzkontraste bei genÃ¼gen groÃŸe 
Abstand der Reflektoren auch in diesen Seismogrammen noch identifiziert 
werden kÃ¶nnen 
5.3.1.2 Station PS 21 76 
Der Kern PS 2176-3 KAL aus dem Amundsen Becken wurde in einer 
Wassertiefe von 4363 m gewonnen, ungefÃ¤h 40 km vor dem FuÃ des 
Lomonosov RÃ¼ckens Im Gegensatz zum Kern PS 2178-5 KAL aus dem 
Makarov Becken, Ã¶stlic des Lomonosov RÃ¼ckens enthalten diese Sedimente 
zahlreiche Turbiditlagen, die durch eine positive Gradierung im Sandgehalt zu 
identifizieren sind (FÃ¼tterer 1992). Zwischen den Sandlagen sind Tonlagen 
eingeschaltet, so daÂ die Turbidite an starken Kontrasten der P-Wellen- 
geschwindigkeit, der NaÃŸdicht und Impedanz zu erkennen sind (Abb. 5.7). Die 
dichte Abfolge der Turbidite erzeugt in den synthetischen Seismogrammen 
zahlreiche PhasensprÃ¼nge Im Bereich zwischen 0.7 und 1.6 ms konnte keine 
P-Wellengeschwindigkeit gemessen werden, da das Segment bei den 
Messungen im Labor fehlte. In Kapitel 5.1 wurde gezeigt, daÂ die Impedanz 
wesentlich stÃ¤rke durch die NaÃŸdicht als durch die P-Wellengeschwindigkeit 
gewichtet wird. Man kann deshalb annehmen, daÂ die in diesem Bereich linear 
interpolierten P-Wellengeschwindigkeitswerte keine signifikanten Fehler in der 
Modellierung der synthetischen Seismogramme hervorrufen. 
Die starke, aber nahezu kontinuierliche Abnahme der NaÃŸdicht zwischen 
5.7 und 7.3 ms ist Ursache fÃ¼ die niedrigen Amplituden der synthetischen 
Seismogrammen in diesem Bereich. Sie werden auch sehr gut im Parasound 
Seismogramm abgebildet. Die Abschnitte oberhalb von 5.7 ms und unterhalb 
von 7.3 ms weisen einige charakteristische Impedanzkontraste auf, die sich 
ebenfalls im Parasound Seismogramm identifizieren lassen. Die synthetischen 
Seismogramme sind dementsprechend eindeutig mit dem Parasound Seismo- 
gramm zu korrelieren. 
Die graphische Korrelation zeigt eine nach unten leicht zunehmende 
Kompression der Sedimente von 0.21 ms bis zu einer Zweiwegelaufzeit von 
ungefÃ¤h 4.2 ms. Zwischen 4.2 und 8.1 ms ist keine eindeutige Korrelation mit 
dem Parasound Signal mÃ¶glich Bei 8.1 ms ist der Kern um 0.39 ms gestaucht. 
Die Kompression steigt darunter weiter bis auf 0.59 ms bei 11.2 ms. Diese 
relativ ausgeprÃ¤gt Kompression dÃ¼rft auf den durchgehend signifikanten 
Sandgehalt des Sediments zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein, der beim Eindringen des 
Kastenlotes eine vergleichsweise starke Reibung zur Folge hat. 
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Abb. 5.8: Sequenz normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1) an Station PS 2176 im Vergleich zum normierten synthetischen Seismo- 
gramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I),  berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2176 - KAL. Die durchgezogenen Linie 
markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme 1.5 Minuten. 
~ b b i l d u n ~  5.8 zeigt eine Sequenz von Parasound Seismogrammen an der 
Station PS 2176 im Vergleich mit einem synthetischen Seismogramm. 
Zwischen der Kernnahme und diesen Registrierungen lag eine Zeitspanne von 
einer Stunde. Die zeitliche sowie die rÃ¤umlich VariabilitÃ¤ der digitalen Para- 
sound Aufzeichnungen ist auch hier erstaunlich klein. Die graphische 
Korrelation und die daraus abgeleitete Kompression des Sedimentkerns wird 
durch die konstante Lage identifizierter Reflektoren in dieser Sequenz weiter 
gestÃ¼tzt Zum Zeitpunkt des Frequenztest, 18 Stunden nach der Kernnahme, 
waren die lateralen Variation jedoch signifikant, so daÂ ein Vergleich der syn- 
thetischen Seismogramme mit Parasound Seismogrammen vom Frequenztest 
nicht sinnvoll ist. 
5.3.1.3 Station PS 2197 
Der dritte Kern aus dem Amundsen Becken, an dem die zur Modellierung von 
synthetischen Seismogrammen notwendigen geophysikalischen Parameter 
gemessen wurden, stammt aus der NÃ¤h der Morris Jesup Schwelle und wurde 
aus einer Wassertiefe von 41 54 m gewonnen. 
In den tonigen Sedimenten des Kerns sind Ã¼be die ersten 6.5 ms 
zahlreiche, bis zu 300 ps mÃ¤chtig Silt- und Sandlagen eingeschaltet (Abb. 
5.9). In der Schicht zwischen 6.7 und 8 ms dominieren Silt- und Sandlagen. 
AnschlieÃŸen ist bis zum Kernende ein dunkler, graubrauner Ton vor- 
herrschend, in den wiederum Silt- und Sandschichten eingeschaltet sind 
(FÃ¼tterer 1992). Im Laufzeitintervall von 9.9 bis 10.25 ms befindet sich eine 
Turbiditlage. Die erhÃ¶ht P-Wellengeschwindigkeit und NaÃŸdicht bei 11 ms 
sind wahrscheinlich auf EisbergeintrÃ¤g zurÃ¼ckzufÃ¼hre da an dieser Stelle 
ein "Dropstone" gefunden wurde (FÃ¼tterer 1992). 
ErhÃ¶ht P-Wellengeschwindigkeiten und NaÃŸdichte stimmen mit den be- 
schriebenen Silt- und Sandlagen des Kerns Ã¼berein Eine positive Korrelation 
zwischen Grobkornfraktion und P-Wellengeschwindigkeit sowie NaÃŸdicht 
kann somit auch fÃ¼ diesen Kern angenommen werden. Die eingeschalteten 
Sand- und Siltlagen erzeugen die stÃ¤rkste Impedanzkontraste und folglich 
auch die stÃ¤rkste Reflexionsamplituden in den Seismogrammen. Sie sind 
jedoch in den synthetischen Seismogrammen und Parasound Seismogrammen 
nicht als einzelne Reflektoren zu erkennen, da das relativ lange Quellsignal 
(5.5 kHz, PulslÃ¤ng 2) Ãœberlagerunge der ReflexionseinsÃ¤tz verursacht, die 
zu mehreren markanten Wellengruppen fÃ¼hre (Abb. 5.9). Leider konnte auf 
der Station PS 2197 kein Parasound Frequenztest durchgefÃ¼hr werden, da 
das Schiff wÃ¤hren der Stationszeit zu stark verdriftete. Ein Vergleich syn- 
thetischer Seismogramme mit Parasound Seismogrammen der PulslÃ¤ng 1 ist 
deshalb nicht durchfÃ¼hrbar 
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Abb. 5.9: Zweiwegelaufzeitprofile der sedimentphysikalischen Parameter des Kerns PS 2197 - 1 KAL und daraus berechneter synthetischer Seismogramme 
(5.5 kHz, PulslÃ¤ng 2 und 5.5 kHz, PulslÃ¤ng 3) im Vergleich mit einem Parasound Seismogramm (5.5 kHz, PulslÃ¤ng 2) an der Station PS 2197. 
Alle Seismogramme sind normiert dargestellt. Die durchgezogene Linie markiert eine mÃ¶glich Korrelation zwischen den Seismogrammen. 
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Abb. 5.10: Sequenz normierter Parasound Seismogramme (5.5 kHz, PulslÃ¤ng 2) an der Station PS 2197 im Vergleich zum normierten synthetischen Seis- 
mogramm (5.5 kHz, PulslÃ¤ng 2), berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2197-1 KAL. Die durchgezogene Linie 
markiert eine mÃ¶glich Korrelation zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme 1.5 Minuten. 
Die Multiplen und Interferenzen sowie die starken Unterschiede in den 
Amplituden und Phasen machen eine graphische Korrelation zwischen den 
synthetischen Seismogrammen und dem Parasound Seismogramm fast un- 
mÃ¶glich Der einzige Reflektor, der sowohl im Parasound Signal als auch in 
den synthetischen Seismogrammen identifiziert werden kann, resultiert aus den 
starken Impedanzkontrasten zwischen den Sandschichten von 6.7 bis 7.9 ms 
und der anschlieÃŸende Tonlage bei 8 ms, die ein charakteristisches Inter- 
ferenzmuster in den Seismogrammen verursacht (durchgezogene Linie in 
Abbildung 5.9). Nach dieser Korrelation ist der Kern PS 2197-1 KAL bis 8 ms 
Laufzeit um 0.14 ms gestaucht, 
Abbildung 5.10 zeigt eine Abfolge von Parasound Einzelseismogrammen 
an der Station PS 2197, die unmittelbar nach der Kernnahme aufgezeichnet 
wurde. Alle der in Abstand von 1.5 Minuten registrierten Parasound Seismo- 
gramme zeigen Ã¤hnlich Refiexionsmuster, die im Detail aber voneinander 
abweichen. Dies ist besonders im dem Laufzeitfenster zwischen 3.5 und 7 ms 
auffÃ¤llig Hier variieren die Reflexionsmuster in Amplitude und Phase stark. 
MÃ¶glich Ursachen kÃ¶nnte Seitenechos sein oder eine rauhe Meeresboden- 
oberflÃ¤che die durch unterschiedliche Streuung des einfallenden Signals zu 
Reflexionen variierender SignalstÃ¤rk fÃ¼hrt 
5.3.1.4 Station PS 21 71 
Abbildung 5.11 zeigt die P-Wellengeschwindigkeit, die NaÃŸdichte die 
akustische Impedanz, die ReflektivitÃ¤tsfunktio und die synthetischen Seismo- 
gramme fÃ¼ den im Amundsen Becken in der NÃ¤h des Gakkel RÃ¼cken 
gewonnenen Kern PS 2171-4 KAL im Vergleich mit einem Parasound Seismo- 
gramm. Der Kern ist mit 3.2 m der kÃ¼rzest von den neun Kernen, die in 
diesem Kapitel vorgestellt werden. 
Die graphische Korrelation der synthetischen Seismogramme mit dem 
Parasound Seismogramm von Station PS 2171 ist nur bedingt mÃ¶glic und die 
Zuordnung der Amplituden bleibt eher spekulativ. Die tatsÃ¤chliche Variationen 
der Impedanz sind vermutlich teilweise stÃ¤rke als die aus den sedimentphy- 
sikalischen Parametern berechneten (Laufzeitintervall 1.4 bis 2 ms), teilweise 
aber auch schwÃ¤che (Laufzeitintervall 3.4 bis 4.2 ms). Offensichtlich wurden 
markante Reflektoren bei den elektrischen Widerstandsmessungen nicht 
erfaÃŸt Die P-Wellengeschwindigkeit zeigt Peaks bei 1.3, 2.1 und 2.55 ms, die 
irn NaÃŸdichtelo nicht nachgewiesen sind, was auf die unterschiedlichen MeÃŸ 
punktabstÃ¤nd zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist. Im Impedanzlog kÃ¶nne der Peak bei 1.3 
ms nicht, die Peaks bei 2.1 und 2.55 ms nur schwach identifiziert werden. 
Dementsprechend fehlt ein Peak bei 1.3 ms im synthetischen Seismogramm, 
wÃ¤hren die Peaks bei 2.1 und 2.55 ms noch abgebildet werden. Aus dem 
Vergleich der synthetischen Seismogramme mit dem Parasound Seismogramm 
kann aus diesen GrÃ¼nde nicht eindeutig auf eine Deformation der Sedimente 
bei der Kernnahme geschlossen werden. 
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5.3.2 Kernstation PS 2178 im Makarov Becken 
Von den drei Kernen aus dem Makarov Becken liegen nur fÃ¼ den Kern 
PS 2178-5 KAL die notwendigen sedimentphysikalischen Parameter zur 
Berechnung synthetischer Seismogramme vor. Nach der Korrelation der 
sedimentphysikalischen Parameter mit der Grobkornfraktion (Kapitel 4.3, Abb. 
4.8 und Abb. 4.12), sind die erhÃ¶hte Impedanzen (Abb. 5.12) auf ein- 
geschaltete Sandlagen zurÃ¼ckufÃ¼hre Diese liegen so weit auseinander, daÃ 
sie als getrennte Reflexionen deutlich in den synthetischen Seismogrammen 
und im Parasound Seismogramm zu erkennen sind und dadurch eine Ã¼ber 
wiegend eindeutige Korrelation zwischen den Seismogrammen mÃ¶glic ist 
(durchgezogenen Linien in Abb, 5.12). Die Stauchung des Kerns nimmt mit 
zunehmender Laufzeit zu, Ist bis 1.95 ms noch keine Kompression 
festzustellen, so steigt diese von 0.1 ms bei 5.75 ms auf 0.19 ms bei 8.8 ms. 
Zwischen 2.6 und 5.5 ms sind die Variationen der Amplitude und Phase in den 
Seismogrammen zu unterschiedlich, als daÃ in diesem Bereich eine exakte 
Korrelation mÃ¶glic wÃ¤re 
In einer Sequenz von Parasound Seismogrammen (Abb. 5.13) sind in 
diesem Laufzeitintervall leichte Variationen in Amplitude und Phase fest- 
zustellen, jedoch finden sich alle graphisch korrelierten Reflexionen auch hier 
in der gleichen Zweiwegelaufzeit und lassen daher auf eine zutreffende 
Erfassung der Kernkompression schlieÃŸen Die in Abbildung 5.13 dargestellten 
Parasound Seismogramme wurden an der Station PS 2178 1% Stunden vor der 
Kernnahme in einem Abstand von I ,5 Minuten aufgezeichnet. 
Durch die GegenÃ¼berstellun eines synthetischen Seismogramms (4 kHz, 
PulslÃ¤ng 5) und eines Parasound Seismogramms (4 kHz, PulslÃ¤ng 4) wird in 
Abbildung 5.14 die MÃ¶glichkei untersucht, ob Interferenzen der Wellengruppe 
Ã¤hnlic wiedergegeben werden. Dieses Beispiel belegt, daÃ die oben be- 
zeichneten Reflektoren auch bei einem Signal der PulslÃ¤ng 4 und 5 sehr gut 
zu erkennen sind. Ein deutlicher Unterschied ergibt sich nur im Laufzeitintervall 
zwischen 4.5 und 5 ms. In diesem Abschnitt zeigt das synthetische Seismo- 
gramm hohe Amplituden, wÃ¤hren das Parasound Seismogramm eher durch 
ein destruktives lnterferenzmuster geprÃ¤g ist. 
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Abb. 5.12: Zweiwegelaufzeitprofile der sedimentphysikalischen Parameter des Kerns PS 2178 - 5 KAL und daraus berechneter synthetischer Seismogramme 
(4 kHz, PulslÃ¤ng I und 4 kHz, PulslÃ¤ng 2) im Vergleich mit einem Parasound Seismogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I )  an der Station PS 2178. Alle 
Seismogramme sind normiert dargestellt. Die durchgezogenen Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. 
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Abb, 5.13: Sequenz normierier Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng I) an Station PS 2178 im Vergleich zum normierien synthetischen Seis- 
mogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I),  berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2178-5 KAL, Die durchgezogenen 
Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme I .5 Minuten. 
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Abb. 5.14: a) Ausschnitt aus Abbildung 5.12 zur graphischen Korrelation eines b) synthetischen 
Seismogramms der PulslÃ¤ng 5 und eines Parasound Seismogramms PulslÃ¤ng 4 
sowie zur Identifizierung mÃ¶gliche lnterferenzeffekte. Die Durchgezogen Linien 
kennzeichnen mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. 
5.3.3 Kernstationen am Lomonosov RÃ¼cke 
5.3.3.1 Station PS 2177 
Die Sedimente des Kerns PS 2177-5 KAL bestehen bis zu einer Laufzeit von 
6.6 ms hauptsÃ¤chlic aus Sand- und Siltlagen, in die nur wenige Tonlagen 
eingeschaltet sind. Ab 6.6 ms Laufzeit bis zum Kernende dominieren Tonlagen, 
die anhand von FarbÃ¤nderunge unterschieden und durch eine Siltlage 
zwischen 7.8 und 7.9 ms getrennt werden (FÃ¼tterer 1992). Die Wechsel 
zwischen Ton-, Sand- und Siltlagen verursachen starke lmpedanzkontraste, die 
in den synthetischen Seismogrammen (Abb. 5.15) als Amplitudenvariationen 
zumeist gut zu erkennen sind. Diese Amplitudenvariationen lassen sich aber 
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Abbildung 5.16 zeigt, daÂ die Variationen der PulslÃ¤ng signifikante 
Ã„nderunge in Lage und Phase der meisten Amplitudenmaxima der syn- 
thetischen Seismogramme hervorruft. Markante Reflexionen im synthetischen 
Seismogramm der PulslÃ¤ng 1 sind bei PulslÃ¤ng 5 nicht mehr zu identi- 
fizieren. Besonders deutlich wird das zwischen 1.3 und 2.1 ms sowie zwischen 
4.8 und 5.5 ms Laufzeit. In diesen Bereichen werden die Reflexionen durch 
destruktive Interferenz im synthetischen Seismogramm der PulslÃ¤ng 5 nahezu 
aufgehoben. Ein Vergleich der Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1 
mit 4 kHz, PulslÃ¤ng 4) zeigt dagegen die markanten Wellengruppen in beiden 
Seismogrammen. Dies kÃ¶nnt als Hinweis darauf gewertet werden, daÂ der 
MeÃŸpunktabstan zu groÃ war, um alle signifikanten Reflektoren und Gra- 
dienten in den sedimentphysikalischen Parametern zu erfassen oder alternativ 
das Sediment so stark komprimiert worden ist, daÂ aus diesem Grund die Inter- 
ferenzmuster falsch wiedergegeben werden. 
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Abb. 5.16: a) Station PS 2177. Vergleich eines synthetischen Seismogramms der Pulslange 1 
mit einem synthetischen Seismogramm der PulslÃ¤ng 5 sowie b) eines Parasound 
Seismogramms der PulslÃ¤ng 1 und 4 zur Identifizierung mÃ¶gliche Interferenz- 
effekte. Die durchgezogenen Linien kennzeichnen in Abbildung b mÃ¶glich Korrela- 
tionen zwischen beiden Parasound Seismogrammen. 
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Abb. 5.17: Sequenz normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1) an der Station PS 21 77 im Vergleich zum normierten synthetischen Seis- 
mogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I), berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2177 - 5 KAL. Die durchgezogenen 
Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme 1.5 Minuten. 
Die zeitlichen Variationen der Parasound Seismogramme (Abb. 5.17) 
lassen erkennen, daÂ die Ersteinsatzzeit mit grÃ¶ÃŸ werdendem Abstand zur 
Kernlokation zunimmt, das Schiff demnach am Lomonosov RÃ¼cke langsam 
hangabwÃ¤rt verdriftete. Die Neigung der MeeresbodenoberflÃ¤ch verletzt die 
Bedingung des senkrechten Einfalls einer ebenen Welle bei der Modellierung 
der synthetischen Seismogramme. Folglich kÃ¶nnten interne Multiplen und 
Interferenzen sowie Phasen und Amplituden der synthetischen Seismogramme 
nicht richtig berechnet worden sein. 
Eine leichte Neigung der MeeresoberflÃ¤ch verÃ¤nder zudem das 
Streuverhalten der einfallenden Welle und dadurch die Amplituden der 
reflektierten Welle. Die Parasound Sequenz in Abbildung 5.17, die unmittelbar 
nach der Kernnahme aufgezeichnet wurde, zeigt tatsÃ¤chlic starke Variationen 
in den Amplituden aber auch in den Phasen, die wiederum durch geringe 
laterale Ã„nderunge der Sedimentstrukturen hervorgerufen werden kÃ¶nnen 
Solche lateralen Ã„nderunge im Sediment - die hier allerdings nur gering sind, 
weil die Parasound Seismogramme durch markante Reflexionen graphisch 
korrelierbar bleiben - kÃ¶nnte neben dem nicht ausreichenden MeÃŸpunkt 
abstand der Kernlogs oder einer mÃ¶glicherweis starken Kompression des 
Kerns eine weitere Ursache dafÃ¼ sein, daÂ die synthetischen Seismogramme 
und die Parasound Seismogramme nicht in Einklang zu bringen waren. 
5.3.3.2 Station PS 2185 
Die Station PS 2185 ist rund 60 km von Station PS 2177 entfernt. 
Die sedimentphysikalischen Parameter der Kerne PS 2185-6 KAL und 
PS 2177-5 KAL weisen vergleichbare stratigrapische Abfolgen in P-Wellen- 
geschwindigkeit und NaÃŸdicht auf. Wie Kern PS 2177-5 KAL, besteht der Kern 
PS 2185-6 KAL im oberen Teil (0.03 - 4.1 ms) zum groÃŸe Teil aus Sand- und 
Siltlagen mit eingeschalteten Tonlagen. Bis zum Kernende schlieÃŸe sich 
wiederum vorwiegend Tonlagen an, die durch FarbÃ¤nderunge unterschieden 
werden kÃ¶nne (FÃ¼tterer 1992). Diese beiden stratigraphischen Einheiten 
konnten auch anhand der Korrelation zwischen KorngrÃ¶ÃŸ und P-Wellenge- 
schwindigkeit sowie zwischen KorngrÃ¶ÃŸ und PorositÃ¤ identifiziert werden 
(Kapitel 4.3). Die zum Teil erheblichen Variationen der sedimentphysikalischen 
Parameter - aufgrund wechselnder Anteile der KorngrÃ¶ÃŸ - steuern offen- 
sichtlich die Impedanzkontraste und somit die Amplituden- und Phasen- 
variationen in den Seismogrammen (Abb. 5.18). So werden zum Beispiel auch 
die beiden markanten Reflexionen bei 6.9 und 8.5 ms durch Variationen im 
Sandgehalt hervorgerufen. 
Die synthetischen Seismogramme sind gut mit dem Parasound 
Seismogramm graphisch zu korrelieren (durchgezogene Linien in Abbildung 
5.18). Eine Parasound Sequenz an der Station zeigt Ã¼be neun Minuten kaum 
Ã„nderunge in der Lage markanter Amplituden- und Phasenvariationen und 
unterstÃ¼tz damit die graphische Korrelation (Abb. 5.19). Ihr ist zu entnehmen, 
daÂ der Kern schon bei 1.45 ms um 0.24 ms gestaucht ist. Die Kompression 
nimmt mit zunehmender Laufzeit bis auf 0.74 ms zu. Die starke Kompression 
steht, wie schon bei Kern PS 2176-5 KAL, wahrscheinlich in kausalem 
Zusammenhang mit dem Sandgehalt der Sedimente, der bei der Eindringung 
des Kastenlotes eine vergleichsweise hohe Reibung und dadurch eine relativ 
starke Kompression des Kerns verursacht. 
Abbildung 5.20 zeigt einen Vergleich der Zweiwegelaufzeitprofile 
normierter synthetischer Seismogramme (4 kHz, PulsiÃ¤ng 1 und PulslÃ¤ng 5) 
und normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1 und Puls- 
lÃ¤ng 4) mit Sauerstoffisotopenstadien sowie dem NaÃŸdichtelo und dem 
Grobkornfraktionslog des Kerns PS 2185-6 KAL. Die Lage der S^O Stadien- 
grenzen (nach Imbrie et al., 1984) wurde einer mÃ¶gliche Alterstiefenkurve 
(Frederichs, 1995) entnommen und zur Korrelation mit den synthetischen 
Seismogrammen, der NaÃŸdicht und der Grobkornfraktion in Zweiwegelauf- 
Zeiten umgerechnet. FÃ¼ die Ãœbertragun auf die Parasound Seismogramme 
wurden die Stadiengrenzen mit einer aus der in Abbildung 5.18 ermittelten 
linearen Kompressionsrate gestreckt. Zwischen der Kernnahme und dem 
Parasound Frequenztest, wÃ¤hren dem das 4 kHz Parasound Seismogramm 
der PulslÃ¤ng 4 aufgezeichnet wurde, lag eine Zeitspanne von 4% Stunden. 
In den synthetischen Seismogrammen fallen bei 1.47, 3.98, 6.74 und 
8.65 ms Grenzen von Sauerstoffisotopenstadien mit markanten Reflexions- 
amplituden und Phasen unabhÃ¤ngi von der PulslÃ¤ng zusammen. Diese 
charakteristischen Reflexionen kÃ¶nne auch in den Parasound Seismo- 
grammen identifiziert werden. Sie sind durch wechselnde Anteile der Grobkorn- 
fraktion und entsprechende Variationen der NaÃŸdicht verursacht. Der Abstand 
dieser Impedanzkontraste ist auch in den Seismogrammen der PulslÃ¤nge 4 
und 5 offensichtlich groÃ genug, um nicht durch destruktive Interferenzen oder 
durch die LÃ¤ng des Quellsignals verwischt zu werden. Folgende S1*O Sta- 
diengrenzen sind in den Seismogrammen zu identifizieren: 415, 617, 10111 und 
1211 3. 
Die Identifizierung von Sauerstoffisotopenstadien in den Parasound 
Seismogrammen der PulslÃ¤ng 4 ist fÃ¼ die in Kapitel 6 diskutierte Akusto- 
stratigraphie zweier Profile Ã¼be den Lomonosov RÃ¼cke von Bedeutung, da 
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Abb. 5.19: Sequenz normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1) an der Station PS 2185 im Vergleich zum normierten synthetischen Seis- 
mogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I) ,  berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2185-6 KAL. Die durchgezogenen 
Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme 1.5 Minuten. 
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Abb. 5.20: Kernstation PS 2185 auf dem Lomonosov RÃ¼cken Vergleich der Zweiwegelaufzeitprofile normierter synthetischer Seismogramme (4 kHz, Puls- 
lÃ¤ng 1 und PulslÃ¤ng 5) und normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1 und PulslÃ¤ng 4) mit Sauerstoffisotopenstadien (Fre- 
derichs, 1995) sowie Kernlogs der NaÃŸdicht und Grobkornfraktion. Die Stadiengrenzen wurden mit Hilfe der fÃ¼ diesen Kern ermittelten Kom- 
pressionrate auf die Parasound Seismogramme Ã¼bertragen Glazialstadien sind schattiert. 
5.3.4 Station PS 2200 auf der Morris Jesup Schwelle 
Der an Station PS 2200 gewonnene Sedimentkern PS 2200-5 KAL ist 7.70 m 
lang und stammt aus einer Wassertiefe von 1073 m. Er wurde bereits in Kapitel 
4.3 ausfÃ¼hrlic beschrieben. Nach der positiven Korrelation zwischen Grob- 
kornfraktion und P-Wellengeschwindigkeit sind die Variationen der Impedanz 
auf wechselnde Anteile der Grobkornfraktion zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Abb. 5.21). Auch 
die im Vergleich zu den bisher vorgestellten Kernen hohen P-Wellenge- 
schwindigkeiten und NaÃŸdichte sind in den Sandgehalten der Sedimente (im 
Mittel 21 Gew. %) begrÃ¼ndet 
Die Impedanzen, die Reflektivitaten und die Amplituden der synthetischen 
Seismogramme zeigen nur relativ geringe Variationen. Das Parasound Seismo- 
gramm an Station PS 2200 zeigt im Vergleich mit den synthetischen Seismo- 
grammen durchgehend hÃ¶her AmplitudenÃ¤nderungen Besonders auffÃ¤lli ist 
das im Zweiwegelaufzeitbereich zwischen 0 und 3 ms. Dies kÃ¶nnt ein Hinweis 
auf konstruktive Interferenzen im Parasound Seismogramm sein, die aufgrund 
nicht genÃ¼gen dichter MeÃŸpunktabstÃ¤n der sedimentphysikalischen Para- 
meter oder durch eine starke Kompression des Sedimentkerns in diesem 
Laufzeitfenster bei der Berechnung der synthetischen Seismogramme nicht 
auftreten. 
Obwohl in den synthetischen Seismogrammen nur wenige markante Re- 
flexionen zu erkennen sind, kÃ¶nne sie gut mit dem Parasound Seismogramm 
korreliert werden (durchgezogene Linien in Abbildung 5.21). Die in Abbildung 
5.22 dargestellte Sequenz von Parasound Seismogrammen zeigt nicht nur eine 
konstante Lage der zur Korrelation mit den synthetischen Seismogrammen ver- 
wendeten Reflexionen, sondern auch insgesamt nahezu gleiche Amplituden- 
und PhasenÃ¤nderunge innerhalb aller Seismogramme. FÃ¼ die Sedimente des 
Kerns ergibt sich eine recht starke Kompression, die mit der Laufzeit zunimmt. 
Unter Vorbehalt korrekter graphischer Korrelationen sind sie bis 2.5 ms um 0.4 
ms bis 4.12 ms um 0.52 ms, bis 4.61 ms um 0.54 ms, bis 5.32 ms um 0.68 und 
bis 6.73 ms um 0.78 ms gestaucht worden. 
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Abb. 5.22: Sequenz normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1) an der Station PS 2200 im Vergleich zum normierten synthetischen Seis- 
mogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng I) ,  berechnet aus den sedimentphysikalischen Parametern des Kerns PS 2200 - 5 KAL. Die durchgezogenen 
Linien markieren mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. Zeitlicher Abstand der Parasound Seismogramme 1.5 Minuten. 
Die PulslÃ¤ng hat bei diesem Kern groÃŸe EinfluÃ auf die Korrelation der 
Seismogramme. Wie die Abbildung 5.23 verdeutlicht, ist zwischen dem synthe- 
tischem Seismogramm der Frequenz 4 kHz und der PulslÃ¤ng 5 und dem 
Parasound Seismogramm der gleichen Frequenz und der PulslÃ¤ng 4 
vermutlich wegen der starken Kompression der Sedimente keine graphische 
Korrelation mehr mÃ¶glich Im Vergleich der synthetischen Seismogramme der 
PulslÃ¤ng 1 und 5 kann nur der charakteristische Reflexionshorizont bei 5.35 
ms Laufzeit in beiden Seismogrammen identifizieren werden. Alle Ã¼brige 
Reflexionen sind, bedingt durch das lange Quellsignal und Interferenzen, nicht 
zu korrelieren. Besonders auffÃ¤lli ist die konstruktive Interferenz bei 3.3 ms 
und die destruktive Interferenz zwischen 4.7 und 5.1 ms im Seismogramm der 
PulslÃ¤ng 5. Das Parasound Seismogramm der PulslÃ¤ng 4 zeigt dagegen 
noch ein Ã¤hnliche Bild wie das Parasound Seismogramm der PulslÃ¤ng 1. Die 
Zuordnung markanter Amplitudenvariationen ist aber auch zwischen den 
beiden Parasound Seismogrammen nicht eindeutig mÃ¶glich 
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Abb. 5.23: a) Ausschnitt aus Abbildung 5.21 zur graphischen Korrelation eines b) synthetischen 
Seismogramms der Pulslange 5 und eines Parasound Seismogramms der Puls- 
lÃ¤ng 4 sowie zur Identifizierung mÃ¶gliche Interferenzeffekte. Die durchgezogenen 
Linien kennzeichnen mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. 
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Abb. 5.24: Kernstation PS 2200 auf der Morris Jesup Schwelle. Vergleich der Zweiwegelaufzeitprofile normierter synthetischer Seismogramme (4 kHz, Puls- 
lÃ¤ng 1 und PulslÃ¤ng 5) und normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 1 und PulslÃ¤ng 4) mit Sauerstoffisotopenstadien (Fre- 
derichs, 1995) sowie Kernlogs der NaÃŸdicht und Grobkornfraktion. Die Stadiengrenzen wurden mit Hilfe der fÃ¼ diesen Kern ermittelten Korn- 
pressionrate auf die Parasound Seismogramme Ãœbertragen Glazialstadien sind schattiert. 
In Abbildung 5.24 wird die MÃ¶glichkei Ã¼berprÃ¼f ob auf der Basis einer 
Alterstiefenkurve dieses Kerns (Frederichs, 1995) einzelne Sauerstoffisotopen- 
stadien und Stadiengrenzen in den synthetischen Seismogrammen und Para- 
sound Seismogrammen sowie den Kernlogs der NaÃŸdicht und der Grobkorn- 
fraktion zu identifizieren sind. Die Stadiengrenzen (nach Imbrie et al., 1984) 
wurden in Zweiwegelaufzeiten umgerechnet und zur Korrelation mit den Para- 
sound Seismogrammen mit der aus Abbildung 5.21 ermittelten Kompressions- 
rate gestreckt. In den Amplitudenvariationen der synthetischen Seismo- 
grammen mit PulslÃ¤ng 1 sind die Stadiengrenzen 314, 516, Stadium 7, Stadium 
9 sowie die Stadiengrenze 11/12 erkennbar. Der Korrelation der Seismo- 
gramme folgend, finden sie sich auch im Parasound Seismogramm der Puls- 
lÃ¤ng 1. Die in den Seismogrammen identifizierten Stadien und Stadiengrenzen 
sind an Ã„nderunge im Anteil der Grobkornfraktion und entsprechende 
Variationen in der NaÃŸdicht gebunden. Im synthetischen Seismogramm der 
PulslÃ¤ng 5 sind die Stadiengrenzen 415, Stadium 5 sowie die Stadiengrenzen 
516, 718 und 9/10 zu identifizieren, im Parasound Seismogramm der PulslÃ¤ng 
4 die Stadiengrenzen 617, 1011 1 und 1111 2. 
5.3.5 Kernstation PS 2212 auf dem Yermak Plateau 
Der 7.70 m lange Kern PS 2212-3 KAL ist am Ã¶stliche Hang des Yermak 
Plateaus in einer Wassertiefe von 2550 m gewonnen worden. Die stark ge- 
gliederte Morphologie des Meeresbodens verursachte in den digitalen 
Parasound Aufzeichnungen starke Seitenechos wÃ¤hren der Stationszeit. Aus 
diesem Grund wurde kein Parasound Frequenztest durchgefÃ¼hrt so daÂ von 
dieser Station ausschlieÃŸlic Parasound Seismogramme der PulslÃ¤ng 4 und 
Frequenz 4 kHz vorliegen. 
Die Methode der graphischen Korrelation zur Ermittlung der Kernkom- 
pression setzt eine exakte Ersteinsatzbestimmung der Parasound Seismo- 
gramme und markante Reflexionen in den Seismogrammen voraus. Die erste 
Bedingung wurde aufgrund der Seitenechos nur ungenÃ¼gen erfÃ¼llt Abbildung 
5.25 zeigt eine Sequenz normierter Parasound Seismogramme, die unmittelbar 
nach der Kernnahme aufgezeichnet wurden. Demnach war keine genaue Fest- 
legung des Ersteinsatzes mÃ¶glich Die zweite Bedingung ist in den Parasound 
Seismogrammen hinreichend gut erfÃ¼llt Es kÃ¶nne vier Wellengruppen unter- 
schieden werden. Sie variieren in ihrer Lage leicht, in den Amplituden und 
Phasen stÃ¤rker Aus den genannten GrÃ¼nde erscheint eine graphische 
Korrelation zur Bestimmung der Kompression der Kernsedimente nicht sinnvoll, 
wohl aber eine Charakterisierung der Wellengruppen. In Abbildung 5.26 sind 
einem ausgesuchten Parasound Seismogramm (4 kHz, Puls 4) synthetische 
Seismogramme (4 kHz) der PulslÃ¤nge 4 und 5 gegenÃ¼bergestellt 
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Die in allen Seismogrammen sehr gut zu erkennenden vier Wellen- 
gruppen werden durch starke Variationen in NaÃŸdicht und P-Wellenge- 
schwindigkeit hervorgerufen, die durch wechselnden Silt- und Tonlagen oder 
Sand- und Tonlagen bedingt sind (FÃ¼tterer 1992). DaÃ die zweite Wellen- 
gruppe (im synthetischen Seismogramm zwischen 3.4 ms und 5.3 ms Zwei- 
wegelaufzeit) gut identifizieren werden kann, ist auf geringe Impedanzkontraste 
einer Serie von Tonlagen unterhalb mehrerer Sandlagen (zwischen 3 und 3.4 
ms) zurÃ¼ckzufÃ¼hre so daÂ das komplette Quellsignal abgebildet wird. Erst ab 
5.35 ms Laufzeit werden im Sediment weitere Sandlagen beschrieben 
(FÃ¼tterer 1992), die zu erhÃ¶hte NaÃŸdichte und P-Wellengeschwindigkeiten 
fÃ¼hren Dieser Impedanzkontrast aus dem Wechsel von Ton- zu Sandlagen 
charakterisiert den Beginn der dritten Wellengruppe. Die Differenzierung 
zwischen der dritten und vierten Wellengruppe bei 7.1 ms ist aufgrund des 
starken Impedanzkontrastes zwischen zwei Sandlagen und einer einge- 
schalteten Tonlage und dem daraus resultierenden Phasensprung in der 
Wellengruppe mÃ¶glich 
Die zweite Wellengruppe zwischen 3.4 ms und 5.35 ms kennzeichnet das 
Sauerstoffisotopenstadium 5, deren Lage anhand einer Alterstiefenkurve von 
Nowaczyk et al. (1994) bestimmt wurde. 
5.3.6 Diskussion 
Die Modellierung synthetischer Seismogramme mit an Kastenlotkernen be- 
stimmten relevanten sedimentphysikalischen Parametern ermÃ¶glich grund- 
sÃ¤tzlic eine hochauflÃ¶send graphische Korrelation der synthetischen 
Seismogramme mit an den Kernstationen digital registrierten Parasound 
Seismogrammen. Die Messungen der P-Wellengeschwindigkeit und NaÃŸdicht 
(PorositÃ¤t sowie die Berechnung der synthetischen Seismogramme nach der 
Zustands-Raum-Methode (Mendel et al., 1979) bilden zusammen mit den 
Kernbeschreibungen und Grobkornfraktionsanalysen geeignete Grundlagen zur 
Interpretation der Reflexionsabfolgen in den Seismogrammen. 
FÃ¼ die Grobkornfraktion ergaben sich positive Korrelationen mit der 
P-Wellengeschwindigkeit und negative Korrelationen mit der PorositÃ¤ (positive 
Korrelation mit der NaÃŸdichte in den Sedimenten der Kerne PS 2178-5 KAL, 
PS 2185-6 KAL und PS 2200-5 KAL (Kapitel 4.3). Die Ãœbereinstimmun 
erhÃ¶hte P-Wellengeschwindigkeit und NaÃŸdicht mit Sandlagen in den 
Kernbeschreibungen lassen auch fÃ¼ die Ã¼brige hier vorgestellten Kerne 
entsprechende AbhÃ¤ngigkeite erwarten. Da aus dem Produkt der P-Wellen- 
geschwindigkeit und der NaÃŸdicht die akustische Impedanz berechnet wird, 
bestimmen die wechselnden Anteile der Grobkornfraktion die Reflexions- 
strukturen der Kernlogs. Die Impedanzkontraste an grobkÃ¶rnigen unter Um- 
stÃ¤nde turbiditischen schichten erzeugen daher die stÃ¤rkste Reflexionen in 
den synthetischen Seismogrammen. Sie bilden oft markante Reflexions- 
horizonte mit deren Hilfe an sechs von neun Kernstationen eine graphische 
Korrelation mit Parasound Seismogrammen mÃ¶glic war. 
Diese graphische Korrelation gibt AufschluÃ Ã¼be die Deformation der 
Sedimente bei der Kernnahme. An sechs Kernen wurde ausnahmslos eine 
Kompression festgestellt. Ihre StÃ¤rk ist abhÃ¤ngi vom Sandgehalt der 
Sedimente. Kerne mit erhÃ¶hte Sandanteilen (PS 2176-5 KAL, PS 2185-6 KAL 
und PS 2200-5 KAL) zeigen eine wesentlich stÃ¤rker Kompression als solche 
ohne signifikante Sandgehalte (PS 2174-5 KAL, PS 2178-5 KAL und 
PS 2197-1 KAL). Dies ist wahrscheinlich auf die erhÃ¶ht Reibung beim 
Eindringen der Lote in sandige Sedimentfolgen zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
Die GegenÃ¼berstellun von synthetischen Seismogrammen und Para- 
sound Seismogrammen unterschiedlicher PulslÃ¤nge zeigt, daÂ eine exakte 
Korrelation in der Regel nur mit PulslÃ¤nge 1 und 2 mÃ¶glic ist. Synthetische 
Seismogramme der PulslÃ¤ng 5 kÃ¶nne zwar hÃ¤ufi optisch anhand charak- 
teristischer Wellengruppen mit Parasound Seismogrammen der PulslÃ¤ng 4 
korreliert werden (Ausnahmen: PS 2177-5 KAL, PS 2200-5 KAL und PS 2212-3 
KAL), sie eignen sich aber aufgrund der im Detail unterschiedlichen Inter- 
ferenzmuster der Seismogramme nicht zu graphischen Korrelationen, aus 
denen eine Kompressionsrate abzuleiten wÃ¤re Solche Unterschiede sind 
wahrscheinlich auf die Kompression der Sedimentkerne zurÃ¼ckzufÃ¼hr 
undloder auf den zu groÃŸe MeÃŸpunktabstan der NaÃŸdicht (5 cm). Um die 
Interferenzmuster in den synthetischen Seismogrammen richtig erfassen zu 
kÃ¶nnen mÃ¼ÃŸ ein kleinerer MeÃŸpunktabstan von maximal 2 - 3 cm einge- 
halten werden. 
Die Zeitspanne zwischen Kernnahme und den verwendeten Parasound 
Registrierungen (Frequenztests) betrug zwar bis zu 4.5 Stunden, die mit der 
Verdriftung des Schiffes wÃ¤hren dieser Zeit zu erwartenden lateralen 
VerÃ¤nderunge in den Sedimentstrukturen dokumentieren sich in den Seismo- 
grammen in der Regel jedoch nur in Details von Phase und Amplitude. 
Charakteristische Reflexionshorizonte sind auch in spÃ¤te aufgezeichneten 
Parasound Sequenzen fast immer in der gleichen Zweiwegelaufzeit zu er- 
kennen und rechtfertigen damit die durchgefÃ¼hrte graphischen Korrelationen. 
An der Kernstation PS 2212 zeigte sich, daÂ solche Ergebnisse nur unter 
optimalen Bedingungen erreicht werden kÃ¶nnen Seitenechos hatten hier 
Phasen-, Amplituden- und InterferenzmusterÃ¤nderunge zur Folge. An Kern- 
station PS 2177 war zu beobachten, daÂ schon eine leichte Neigung des 
Meeresbodens und geringe laterale Variationen in den Sedimentstrukturen 
genÃ¼gen um vergleichsweise starke Phasen- und AmplitudenÃ¤nderunge zu 
bewirken, die eine gesicherte Korrelation der synthetischen mit dem Parasound 
Seismogramm unmÃ¶glic machen. 
GrundsÃ¤tzlic bestÃ¤tigte die Ergebnisse dieser Arbeit die schon bei 
Rostek (1991) gemachte Aussage, "daÂ engstÃ¤ndige geringmÃ¤chtig (minimal 
5 cm) Schichten mit starken Impedanzkontrasten von einem seismischen 
Signal ab einer Frequenz von 4 kHz delektiert werden kÃ¶nnen" Die graphische 
Korrelation der normierten synthetischen und Parasound Seismogramme wird 
nicht nur durch markante Reflexionshorizonte, sondern auch durch nahezu 
gleiche Amplitudenvariationen erleichtert. Da das Programm zur Modellierung 
synthetischer Seismogramme keine Absorption und sphÃ¤risch Divergenz 
berÃ¼cksichtigt kann eine entsprechende Energieabnahme der Welle in den 
maximal 13.3 ms langen Ausschnitten der Parasound Seismogramme offen- 
sichtlich vernachlÃ¤ssig werden. 
Die Identifizierung von Sauerstoffisotopenstadien und deren Grenzen in 
den Seismogrammen der Stationen PS 2185, PS 2200 und PS 2212 ist primÃ¤ 
von markanten Amplituden und Phasenvariationen abhÃ¤ngig Diese kÃ¶nne 
jedoch nicht in allen FÃ¤lle als Indikatoren fÃ¼ Ã„nderunge der palao- 
klimatischen Bedingungen interpretiert werden. Nicht jedes Maximum 
(Minimum) in der Grobkornfraktion reprÃ¤sentier eine Glazial- (Interglazial-) 
Periode. Es ist hÃ¤ufi nicht zu entscheiden, ob ein Maximum in der Grobkorn- 
fraktion auf einen ResedimentationsprozeÃŸ auf Selektion der KorngrÃ¶ÃŸ 
durch BodenstrÃ¶munge ("winnowing") oder tatsÃ¤chlic auf einen palÃ¤o 
klimatisch gesteuerten variablen Eintrag zurÃ¼ckzufÃ¼hr ist (Kapitel 4.3). 
Nicht jeder Reflektor in den synthetischen Seismogrammen ist mit einer 
Reflexion im Parasound Seismogramm zu korrelieren. Um in jeder Zweiwege- 
laufzeit die Kompression des Kerns berÃ¼cksichtige zu kÃ¶nnen wurde unter 
der Annahme einer mit der Eindringung des Kerngerates linear zunehmenden 
Kompression der Sedimente, eine dimensionslose Kompressionsrate bestimmt 
(Tabelle 5.1). Dazu wurde eine Computergraphik erstellt, in der das Parasound 
Seismogramm (PulslÃ¤ng 1) und die synthetischen Seismogramme (Pulslange 
1 und 2) getrennt, nebeneinander abgebildet wurden. Daraufhin wurde die 
zuvor ermittelte graphische Korrelation eingezeichnet und der MaÃŸsta der 
Zweiwegelaufzeitachsen der synthetischen Seismogramme so gestreckt, bis 
die Linien der Korrelation in den synthetischen Seismogramme mit denen im 
Parasound Seismogrammen Ã¼bereinstimmten Aus dem MaÃŸstabsverhÃ¤ltn 
wurde dann die Kompressionsrate fÃ¼ die Zweiwegelaufzeit berechnet. 
FÃ¼ die Kompressionsrate und die graphischen Korrelationen ist eine 
Fehlerbetrachtung notwendig. Die Interpolation der P-Wellengeschwindigkeit 
auf StÃ¼tzstelle der NaÃŸdicht verursacht einen Fehler bei der Berechnung der 
Impedanz, der aber aufgrund der weit hÃ¶here Gewichtung der NaÃŸdicht 
offenbar vernachlÃ¤ssigba ist. Die P-Wellengeschwindigkeit wird aber auch fÃ¼ 
die Berechnung der Zweiwegelaufzeitprofile benÃ¶tigt Da an den ersten und 
letzten 6 cm der Unterkerne (Kapitel 3.4) keine P-Wellengeschwindigkeiten 
gemessen werden konnten, entsteht eine DatenlÃ¼ck von jeweils 12 Cm. 
Dazwischen muÃŸt linear interpoliert werden. Daraus resultiert ein Fehler in der 
Laufzeitbestimmung, der fÃ¼ die Kompressionsrate berÃ¼cksichtig werden muÃŸ 
Die mittlere P-Wellengeschwindigkeit aller hier untersuchten Kernen betrÃ¤g 
1512 Â 40 mls. Das entspricht bei 12 cm Laufweg einer maximalen 
Laufzeitdifferenz von 4.2 ps oder einer Laufwegdifferenz von 0.7 Cm. Daraus 
folgt, daÂ die Laufzeit bis zur Basis eines 10 m langen Kerns (zehn 
Unterkernen) auf Â 21 ps, die Kompression der Sedimente insgesamt auf 
Â 3.5 cm genau bestimmt werden kann. ZusÃ¤tzlic ist der Fehler bei der 
Bestimmung des Ersteinsatzes in den Parasound Seismogrammen und der 
Fehler bei der graphischen Korrelation einzelner Reflexionen zu beruck- 
sichtigen. Kann beides auf Â 1 Digitalisierungseinheiten genau erfolgen, ergibt 
sich ein Fehler von Â 50 ps (Â 7.5 crn). Bei der Bewertung der Kompres- 
sionsrate und der graphischen Korrelationen ist demnach ein Fehler von 
maximal Â 71 ps (Â 1 1 cm) anzunehmen. 
Die Laufzeit wird aus der Summe der VerhÃ¤ltniss der GrenzflÃ¤chenab 
stÃ¤nd zur P-Wellengeschwindigkeit berechnet. Ist die Annahme einer mit der 
Zweiwegelaufzeit linear zunehmenden Kompression der Sedimente richtig, so 
sollte die ermittelte Kompressionsrate also ebenfalls fÃ¼ die Kerntiefe gelten. 
Dies kann Ã¼berprÃ¼ werden, indem zu den einzelnen graphischen Korrelations- 
linien zwischen den synthetischen Seismogrammen und dem Parasound 
Seismogramm an den jeweiligen Kernstationen die Zweiwegelaufzeitdifferenz 
bestimmt und diese gegen die Kerntiefe aufgetragen wird (Abb. 5.27). Eine 
anschlieÃŸend lineare Regression Ã¼be die Datenpaare soll zusammen mit den 
Fehlerangaben aus der obigen Diskussion eine Beurteilung der Annahme 
ermÃ¶glichen Aus dem MeÃŸpunktabstan der elektrischen Widerstands- 
messungen (5 cm) ergibt sich ein Fehler fÃ¼ die Teufenangaben von Â 2.5 cm. 
Abbildung 5.27 zeigt, daÂ unter BerÃ¼cksichtigun der Fehlerangaben alle 
Zweiwegelaufzeitdifferenzen zwischen den Seismogrammen auf den Regres- 
sionsgeraden liegen. Die Annahme einer linear mit der Kerntiefe zunehmenden 
Kompression ist fÃ¼ die fÃ¼n Kerne in erster NÃ¤herun richtig. Auf der Grund- 
lage einer linearen Kompressionsrate kann fÃ¼ die einzelnen Kerne eine 
absolute Kompression sowie die korrigierte KernlÃ¤ng angegeben werden 
(Tabelle 5.1). 
Tabelle 5.1: Mit der Methode einer graphischen Korrelation von synthetischen Seismogrammen 
mit Parasound Registrierungen bestimmte Kompressionsraten sowie absolute 
Kompressionen und korrigierte KernlÃ¤nge fÃ¼ Kastenlotkerne arktischer 
Sedimente. 
Kernnummer 
PS 2174-5 KAL 
PS 2176-3 KAL 
PS 2178-5 KAL 
PS 2185-6 KAL 
PS 2197-1 KAL 
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10.0 Â 0.1 
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Abb. 5.27: Kerntiefe als Funktion der Zweiwegelaufzeitdifferenz zwischen den graphischen 
Korrelationen der synthetischen Seismogramme und dem Parasound Seismogramm 
(TWTpiff), ermittelt an den Kernen der Stationen PS 2174, PS 2176, PS 2178, PS 
2185 und PS 2200. Die durchgezogenen Linien kennzeichnen Regressionsgeraden. 
Nach Teufenkorrektur mittels der jeweiligen Kompressionsrate kÃ¶nne die 
modifizierten P-Wellengeschwindigkeitslogs und NaÃŸdichtelog fÃ¼ eine erneute 
Berechnung synthetischer Seismogramme genutzt werden und damit die 
Annahme einer mit der Teufe linear zunehmenden Kompression graphisch 
ÃœberprÃ¼ werden. In den Abbildungen 5.28 bis 5.33 werden neu berechnete 
synthetische Seismogramme den Parasound Seismogrammen an den 
Stationen gegenÃ¼bergestellt ZusÃ¤tzlic sind in den Abbildungen die ur- 
sprÃ¼ngliche synthetischen Seismogramme zum Vergleich dargestellt. 
Alle neu modellierten Seismogramme zeigen nahezu die gleichen Ampli- 
tuden- und Phasenvariationen wie die ursprÃ¼ngliche synthetischen Seismo- 
gramme. Alle markanten Reflexionen bleiben erhalten und beim Vergleich mit 
den Parasound Seismogrammen sind die zuvor definierten graphischen 
Korrelationen jetzt in der gleichen Zweiwegelaufzeit zu erkennen. Die Annahme 
einer linear mit der Zweiwegelaufzeit (Kerntiefe) zunehmenden Kompression 
kann somit fÃ¼ die hier analysierten Kerne als bewiesen angesehen werden. 
Die Interpretation digitaler Parasound Seismogramme ist auf der Grund- 
lage synthetischer Seismogramme, der Korrelation sedimentologischer und 
physikalischer Parameter sowie der Kernbeschreibungen mÃ¶glich Sie kann 
aber nur bei einer PulslÃ¤ng von 1 relativ zuverlÃ¤ssi durchgefÃ¼hr werden. Es 
ist deshalb fÃ¼ zukÃ¼nftig Expeditionen zu fordern, daÂ zumindest auf den 
Stationen immer eine entsprechende Einstellung des Parasound Systems 
gewÃ¤hrleiste ist. 
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Abb. 5.32: UrsprÃ¼ngliche (links) und nach Teufenkorrektur neu be- 
rechnetes (rechts) synthetisches Seismogramm im Ver- 
gleich mit einem Parasound Seismogramm an Station 
PS 21 85. Durchgezogene Linien markieren mÃ¶glich 
Korrelationen. 
Abb. 5.33: UrsprÃ¼ngliche (links) und nach Teufenkorrektur neu be- 
rechnetes (rechts) synthetisches Seismogramm im Ver- 
gleich mit einem Parasound Seismogamm an Station 
PS 2200. Durchgezogene Linien markieren mÃ¶glich 
Korrelationen. 
6 SEDIMENTSTRUKTUREN IM OSTLICHEN ARKTISCHEN OZEAN IN 
PARASOUND ECHOLOTAUFZEICHNUNGEN 
Die Parasound Aufzeichnungen enthalten Informationen Ã¼be physikalische 
und lithologische VerÃ¤nderunge im Sediment, die mittels an Kernmaterial 
bestimmten sedimentphysikalischen Parametern und den daraus modellierten 
synthetischen Seismogrammen einzelnen Schichtgrenzen zugeordnet werden 
kÃ¶nne (Kapitel 5). Diese lokale Information der Sedimentkerne wird durch die 
kontinuierlichen Parasound Aufzeichnungen entlang der Schiffsroute auf 
Profile Ã¼bertragen die eine Interpretation in Hinblick auf SedimentationsrÃ¤um 
und -Prozesse erlauben (Grant & Schreiber, 1990; Rostek, 1991 ; Rostek et al., 
1991 ; Max et al., 1992; Melles & Kuhn, 1993; SpieÃŸ 1993; VÃ¶lker 1993). 
Richtungweisend fÃ¼ die Analyse und Interpretation von Echolotdaten 
konventioneller 3.5 kHz-Systeme sind vor allem Studien von Damuth (1975, 
1980) und Damuth & Hayes (1977) an Sedimenten des sÃ¼damerikanische 
Kontinentalrandes und der angrenzenden Meeresbecken des SÃ¼datlantiks FÃ¼ 
bestimmte AblagerungsrÃ¤um gelang es Damuth & Hayes (1977), charak- 
teristische Erscheinungsbilder zu identifizieren, lm Fall von Schelfsedimenten 
sind scharfe, kontinuierliche Bodenechos ohne interne Reflexionen auf einen 
wechselnden, aber hohen Silt-, Sand- und Kiesanteil zurÃ¼ckzufÃ¼hre wÃ¤hren 
die deutlichen Reflexionsmuster mit kontinuierlichen internen Reflexionen in 
den Tiefseebenen auf einen feinkÃ¶rnige Eintrag hinweisen. Auch Milliman 
( I  988) konnte im Argentinien Becken in AbhÃ¤ngigkei von der Eindringtiefe des 
3.5 kHz Signals zeigen, daÃ akustisch opake Gebiete (Schelf, Kontinentalhang 
und KontinentalfuÃŸ mit grobkÃ¶rnige pelagischen und turbiditischen 
Sedimenten korrelieren, wÃ¤hren groÃŸ Eindringtiefen des Signals nur in fein- 
kÃ¶rnige pelagischen Sedimenten (Tiefseebene) mit wenigen Grobkornlagen 
erreicht werden kÃ¶nnen 
Die bei allen Echolotsystemen auftretenden hyperbolischen Echos sind 
direkt mit einer rauhen Morphologie verknÃ¼pft Alle DiskontinuitÃ¤te der Ober- 
flÃ¤che wie die Spitze von Erhebungen oder Kanten linearer Strukturen, wirken 
als Quelle von Diffraktionen. In topographisch weniger gegliedertem GelÃ¤nd 
treten sie nur vereinzelt und in grÃ¶ÃŸer AbstÃ¤nde in Erscheinung, kÃ¶nne 
aber auch mehr oder weniger kontinuierlich durch Feinstrukturen der Ober- 
flÃ¤ch hervorgerufen werden, die durch spezifische Ablagerungs- und 
Erosionsprozesse entstanden sind (SpieÃŸ 1993). 
Die hyperbolischen Echos werden durch den engen Abstrahlkegel des 
Parasound Systems wesentlich schmaler und weniger steil abgebildet als bei 
konventionellen 3.5 kHz Systemen (SpieÃŸ 19931, so daÃ eine verbesserte 
laterale und vertikale AuflÃ¶sun erreicht wird, Der geringe Offnungswinkel 
verhindert andererseits den Empfang von Reflexionen vom Meeresboden bei 
Neigungswinkeln > 2' (Kapitel 2). Ein vollstÃ¤ndige Abbild der Topographie 
kann in steilem GelÃ¤nd deshalb nicht erzeugt werden. 
Die Echotypenklassifizierung nach Damuth & Hayes (1977) reicht fÃ¼ die 
Beschreibung von Massengravitationsprozessen nicht aus. Die Echotypen 
dieser PhÃ¤nomen werden aber bei Jacobi (1976) und Klaus & Ledbetter 
(1988) ausfÃ¼hrlic diskutiert, Zu diesen Prozessen zÃ¤hle die schon 
diskutierten Turbidite aber auch Rutschungen und "debris flows". "Debris flows" 
sind groÃŸvolumig Sedimentpakete, die sich mit niedriger Geschwindigkeit in 
Bewegung setzen und dabei durch FlieÃŸvorgÃ¤n die interne Strukturierung 
und Schichtung verlieren. Sie sind im Vergleich zu Rutschungen hochmobil und 
legen bis zu vielen hundert Kilometern zurÃ¼ck Rutschungen zeigen in Ab- 
hÃ¤ngigkei von der LÃ¤ng des Transportweges (Embley, 1980) entweder eine 
verzerrte oder diskontinuierliche interne Schichtung undloder eine kantige 
Meeresbodenmorphologie (kurze Strecke) oder eine akustisch transparente 
linsenfÃ¶rmig Erhebung (lange Strecke). 
Melles & Kuhn (1993) entwickelten eine Echotypencharakterisierung fÃ¼ 
Parasound Profile (sÃ¼dlich Weddelsee, Antarktis), die dem AuflÃ¶sungs 
vermÃ¶ge des Systems angepaÃŸ ist, aber auch auf konventionelle 3.5 kHz- 
Systeme Ã¼bertragba ist. Anhand von spezifischen Merkmalen unterscheiden 
sie vier Hauptechotypen 
Echotyp L, "Layers": Vielfach geschichtete Abfolge deutlicher und 
durchgehender, parallel zur MeeresbodenoberflÃ¤ch verlaufender 
Reflektoren. 
Echotyp P, "Prolonged": Durchgehend undeutlicher Bodenreflektor. Mit zu- 
nehmender Tiefe ist keine scharfe Abgrenzung des Bodenreflektors 
noch sind lateral korrelierbaren Reflektoren zu erkennen. 
Echotyp W, "Wedging subbott~ms'~: Scharfe, nicht gleichfÃ¶rmig interne Re- 
flektoren, die kissen- oder keilfÃ¶rmige akustisch transparente 
Sedimentpakete trennen. 
Echotyp D, "Diffraction": GroÃŸe unregelmÃ¤ÃŸig zum Teil Ã¼berlappend Dif- 
fraktionshyperbeln unterschiedlicher Amplitude und WellenlÃ¤nge die 
manchmal interne Reflektoren enthalten. 
Aus diesen Hauptechotypen kÃ¶nne weitere Echotypen abgeleitet werden. 
VÃ¶lke (1993) erweiterte die Parasound Echotypen fÃ¼ die sedimentecho- 
graphische Kartierung des Kapbeckens. 
6.1 Aufzeichnungen von Parasound Profilen 
Eine kontinuierliche Echotypenkartierung entlang der gesamten Fahrtroute der 
Expedition ARK V11113 "ARCTIC'91" lieÃ sich nicht durchfÃ¼hren Aufgrund der 
steilen Topographie des unregelmÃ¤ÃŸig Reliefs (Neigung > 2') der RÃ¼cken 
systeme, konnten Ã¼be lange Fahrtstrecken keine Parasound Signale aus- 
reichender QualitÃ¤ empfangen werden. Vom Gakkel RÃ¼cke existieren 
deshalb keine Profile. Vom Lomonosov RÃ¼cke sowie von der Morris Jesup 
Schwelle sind jeweils nur Aufzeichnungen vom Sattel vorhanden. Ferner 
konnten die digitalen Aufzeichnungen nur Ã¼be wenige Stunden erfolgen, da 
die Daten in regelmÃ¤ÃŸig AbstÃ¤nde auf Magnetband gesichert werden 
muÃŸte (Kapitel 2.4). WÃ¤hren dieser Zeit konnten keine Aufzeichnungen 
erfolgen. Zudem kam es hÃ¤ufige zu systembedingten Unterbrechungen, die 
zwischen fÃ¼n Minuten und einer Stunde dauerten. Es existieren deshalb nur 
wenige zusammenhÃ¤ngend Profile. Aus diesen GrÃ¼nde liegen aus dem 
Makarov Becken nur Daten von den Kernstationen vor. 
WÃ¤hren der Expedition im Sommer 1991 war das Eisschild des 
Arktischen Ozeans in zahlreiche EisflÃ¶Ã zerbrochen und in den eisfreien 
KanÃ¤le war teilweise Ã¼be lÃ¤nger Strecken ein ungehinderter Empfang des 
Parasound Signals mÃ¶glich Der Schiffskurs orientierte sich, soweit mÃ¶glich an 
eisfreien Gebieten, so daÃ kein geradliniger Kurs gefahren wurde. Waren 
keine eisfreien KanÃ¤l vorhanden, wurde das Eisschild gebrochen. Dadurch 
wurden EisstÃ¼ck unter die Schallwandler des Schiffes gedrÃ¼ck und die Aus- 
sendung undloder der Empfang des Signals verhindert. Die Folge waren stark 
verrauschte Abschnitte in den Aufzeichnungen. DarÃ¼be hinaus wurde durch 
das Brechen des Eises die Schiffsgeschwindigkeit teilweise bis zum Stillstand 
des Schiffes vermindert. Die Profile zeigen deshalb zahlreiche Artefakte, die 
durch die unterschiedliche Schiffsgeschwindigkeit bedingt sind. Sie kÃ¶nne 
folglich auch nicht mit konstantem MaÃŸsta dargestellt werden. Die Profile sind 
mit einem EntfernungsmaÃŸsta unterlegt, der entsprechend der Schiffsge- 
schwindigkeit in seiner LÃ¤ng variiert. 
Die Parasound Aufzeichnungen werden grundsÃ¤tzlic als Zeit-Tiefen- 
Profile abgebildet, Die Bestimmung der Tiefe erfolgt durch die Multiplikation der 
Laufzeit der Signale mit der mittleren P-Wellengeschwindigkeit von 1500 mls. 
Der aus der Anwendung der konstanten Geschwindigkeit resultierende Fehler 
in der Tiefe, kann mittels der Kerndaten abgeschÃ¤tz werden.  MI^ den ge- 
messenen P-Wellengeschwindigkeiten und der P-Wellengeschwindigkeit von 
1500 mls sowie den Kerntiefen wurden Laufzeiten fÃ¼ die einzelnen Sediment- 
kerne berechnet. Bei Identischen Laufzeit wurde dann die Differenz der 
zugeordneten Kerntiefen ermittelt. Es ergab sich eine minimale Differenz von 
- I Cm (PS 2178-5 KAL, Makarov Becken) und eine maximal von - 25 Cm 
(PS 2200-5 KAL, Morris Jesup Schwelle). Die Reflektoren werden in den Para- 
sound Profilen also im Mittel geringfÃ¼gi zu tief abgebildet. FÃ¼ siltiglsandige 
Sedimente der Hochlagen sind hohe P-Wellengeschwindigkeiten (Kapitel 4.3) 
und entsprechende Abbildungsfehler in den Profilen von bis zu etwa 3 % an- 
zunehmen. 
6.2 Prozessing der Parasound Seismogramme 
Das Prozessing der Parasound Seismogramme gliedert sich in drei Schritte: 
I. Festwertnormierung: 
Die Amplitude der Parasound Seismogramme wird auf einen individuell fÃ¼ 
jedes Profil festgelegten Wert normiert, Dieser Wert ist zumeist kleiner als der 
Maximalwert der Amplitude im Seismogramm, Seismogramme, die bedingt 
durch den Eisgang nur Rauschen enthalten, kÃ¶nne dadurch in der Darstellung 
nahezu unterdrÃ¼ck werden. Tiefe Reflektoren, die nur schwache Amplituden- 
variationen aufweisen, lassen sich durch die Festwertnormierung hervorheben 
(Abb. 6.1 a, b). 
2 ,  Amplitudenkodierung: 
Die Amplituden der einzelnen Parasound Seismogramme werden in eine 
Schwarz-WeiÃŸ-Kodierun umgesetzt. Der Schwarzanteil richtet sich nach der 
Festwertnormierung und nimmt linear mit der Amplitude bis zum Normierungs- 
wert zu. Amplitudenanteile, die grÃ¶ÃŸ oder gleich diesem Wert sind, werden 
schwarz dargestellt. Ãœbe jedem Profil ist zu jedem Seismogramm der Maximal- 
wert der Amplitude dargestellt (Skalierung I 0  Volt). 
Amplitude und Eindringtiefe korrelieren bei einer horizontal verlaufenden 
Meeresbodenstruktur oft negativ. Eine hohe maximale Reflexionsamplitude 
wird bei geringer Eindringtiefe (starker Meeresbodenreflektor oderlund Unter- 
bodenreflektor), eine mittlere maximale Reflexionsamplitude bei relativ hoher 
Eindringtiefe empfangen, Kleine maximale Reflexionsamplituden sind zumeist 
auf groÃŸ Neigungswinkel der Meeresbodenmorphologie oder auf eisbedingte 
EmpfangsstÃ¶runge zurÃ¼ckzufÃ¼hre 
3. UnterdrÃ¼ckun der negativen Flanke: 
In der Darstellung der Parasound Seismogramme werden die negativen 
Flanken nicht abgebildet. Das entspricht einer quasi hÃ¶here AuflÃ¶sun der 
Seismogramme (Abb. 6 . 1 ~ ) .  Der lnformationsgehalt der Seismogramme wird 
dadurch nur dann verfÃ¤lscht wenn durch das lange Quellsignal von 4 Puls- 
lÃ¤nge (alle Profile sind mit einer Frequenz von 4 kHz und einer PulslÃ¤ng von 
4 Pulsen aufgezeichnet worden) die einzelnen Pulse fÃ¤lschlicherweis als 
individuelle Reflektoren identifiziert werden kÃ¶nnten Beispiele solcher extrem 
hochaufgelÃ¶ste Abschnitte finden sich in den hier diskutierten Profilen aller- 
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Abb. 6.1: Darstellung der unterschiedlichen Prozessingmethoden am Parasound Profil- 
ausschnitt A l  aus dem Amundsen Becken (Abb. 6.3). Der Profilausschnitt beginnt 
bei 87O28.5-N /78"29,3'E und endet bei 87'29.7'N 1 7g054.9'E, 
a) Individuell auf den Maximalwert der Seismogramme normierter Profilausschnitt, 
b) Festwertnormierung der Seismogramme auf 2 Volt, 
C) Festwertnormierung der Seismogramme auf 2 Volt und UnterdrÃ¼ckun der 
negativen Flanken. 
6.3 Sedimentstrukturen des Ã¶stliche Arktischen Ozeans 
Wie in den vorangegangenen Kapiteln sind die Profile nach den einzelnen 
Regionen geordnet. Die ersten Profile, die in diesem Abschnitt vorgestellt 
werden, wurden im Amundsen Becken aufgezeichnet. Weitere Profile folgen 
vom Lomonosov RÃ¼cken von der Morris Jesup Schwelle und vom Yermak 
Plateau. 
6.3.1 Sedimentstrukturen im Arnundsen Becken 
Auf den Profilfahrten im Amundsen Becken wurde das Echolot in der Standard- 
einstellung (4 kHz, Puls 4) betrieben. Alle Parasound Profile stammen aus dem 
relativ ebenen zentralen Beckenbereich (Abb. 6.2). 
Abb. 6.2: Ãœbersichtskart fÃ¼ die Kurslinien der Profile A l ,  A2, A3 und A4 im Amundsen 
Beckens sowie fÃ¼ die Positionen der Stationen PS 2173, PS 2174, PS 2176, PS 
21 92 und PS 2193. Die Kurslinien sind jede Stunde markiert und zur Orientierung 
zum Teil mit MeÃŸzeite versehen. 

Profil A l  (Abb. 6.3), das zwischen Station PS 2173 und PS 2174 aufge- 
zeichnet worden ist, verlÃ¤uf in SW-NE Richtung von 87'23.8'N 175'30.3'E bis 
zur Position 87'29.8'N 1 85'54.3'E. Das Profil enthÃ¤l zum Teil verrauschte 
Abschnitte, die auf die Brechung des Eisschildes und den damit verbundenen 
Sende- undloder EmpfangstÃ¶runge zurÃ¼ckzufÃ¼hr sind. Die Rippelstruktur ist 
durch mehrmaliges Vor- und ZurÃ¼ckfahre des Schiffes verursacht worden. 
Zwischen 17:lO und 17:40 Uhr lag das Schiff fest. Obwohl die Aufzeichnungs- 
qualitÃ¤ insgesamt schlecht ist, zeigt Profil A l  eine Eindringtiefe von bis zu 
70 m und starke, zur MeeresbodenoberflÃ¤ch parallel verlaufende Unterboden- 
reflexionen (Echotyp L nach Melles & Kuhn, 1993). Die hohen Amplituden der 
Unterbodenreflexionen lassen auf starke Impedanzkontraste schlieÃŸen die 
vermutlich mit wechselnden Grobkornanteilen im Sediment korrelieren. 
In Abbildung 6.4 sind die sedimentphysikalischen Parameter des Kerns 
PS 21 74-5 KAL und ein dort aufgezeichnetes Seismogramm sowie ein Seismo- 
gramm aus dem Profil A l  (17:25 Uhr, 87'29.8'N 1 7g053,6'E) gegenÃ¼bergestellt 
Parasound PS 2174 - 5 KAL PS 2174 - 5 KAL Parasound Seismogramm 
"P PnaÃ 4 kHz, Puls 4, 4 kHz, Puls 4 
(m/s) (kg/m3) Station PS 2174 Profil A l ,  17:25 Uhr 
Abb. 6.4: P-Wellengeschwindigkeit (a) und NaÃŸdicht (b) des Kerns PS 2174-5 KAL 
(Zweiwegelaufzeit mit der in Kapitel 5.3 ermittelten Kompressionsrate korrigiert) im 
Vergleich mit einem Seismogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng 4) aus dem Frequenztest an 
Station PS 2174 (C) und einem Seismogramm (4 kHz, PulslÃ¤ng 4) aus dem Profil 
A l  (17:25, 87'29.8'N 1 7g053.6'E (d). Die durchgezogenen Linien kennzeichnen 
mÃ¶glich Korrelationen zwischen den Seismogrammen. 
Die Entfernung zwischen den Seismogrammen betrÃ¤g etwa 45 km. Die 
Lokation wurde gewÃ¤hlt da das Schiff zu diesem Zeitpunkt festlag, so daÂ eine 
hohe AufzeichnungsqualitÃ¤ gewÃ¤hrleiste war. Um einerseits die sediment- 
physikalischen Parameter mit genÃ¼gen hoher AuflÃ¶sun darzustellen und 
andererseits zu unterstreichen, daÂ die Seismogramme sehr gut zu korrelieren 
sind, sind nur die ersten etwa 26 ms der Seismogramme abgebildet. Die 
markante Reflexionsamplitude bei etwa 11.3 ms (8.50 m) ist eindeutig in beiden 
Seismogrammen zu identifizieren. Sie wird durch den starken Impedanz- 
Kontrast zwischen einer Turbiditlage Ã¼be einer Tonschicht verursacht (Kapitel 
5.3.1 .I ,). Dieser Impedanzkontrast kann im gesamten Profil A l  verfolgt werden. 
Dies ist deshalb so gut mÃ¶glich weil Ã¼be dem Reflektor eine etwa 3 ms (2.3 m) 
mÃ¤chtige nahezu akustisch transparente Schicht abgebildet wird. 
Die graphische Korrelation zwischen beiden Seismogrammen zeigt, daÂ 
sich markante Reflexionen in Abstand und Lage ab etwa 11.3 ms nicht 
wesentlich Ã¤ndern Zwischen der Meeresbodenreflexion und den Reflexionen 
bis 11.3 ms sind bezÃ¼glic der Lage markanter EinsÃ¤tz Unterschiede zu 
erkennen. MÃ¶glicherweis haben AuslÃ¤ufe der zahlreichen Turbidite, die in 
den sedimentphysikalischen Parametern der weiter westlich gelegenen Station 
PS 2176 zu erkennen sind (Kapitel 5.3.1.2), das Profil A l  auf den ersten 
Teufenmetern beeinfluÃŸt 
Die Profile A2 - A4 (Abb. 6.5 - 6.7) sind einer Ã¼be 200 km langen Para- 
sound Registrierung entnommen, die durch die Stationen PS 2192 und 
PS 2193 unterbrochen wird (Abb. 6.2). Die Profile liegen sÃ¼dwestlic des 
Lomonosov RÃ¼cken im zentralen Bereich des Amundsen Beckens und 
erstrecken sich in NW - SE Richtung von 88'56N / 7'46.6'E nach 87'06N / 
10Â°03.2'E Profil A4 wird durch eine submarine Hochlage begrenzt. FÃ¼ das 
Profil A2 kann leider kein exakter MaÃŸsta angegeben werden, da die Expe- 
dition am 7. September 1991 den Nordpol Ã¼berquerte Am geographischen 
Nordpol wirkt keine Corioliskraft. Der KreiselkompaÃŸ der zur Positionsangabe 
unerlÃ¤ÃŸli ist, wurde deshalb instabil und ermÃ¶glicht bis Station PS 2192 
keine hinreichend genauen Positionsangaben. Die ProfillÃ¤ng von A2 betrÃ¤g 
etwa 53 km. Es ist auch deshalb abgebildet, weil es im Zusammenhang mit den 
Profilen A3 und A4 eine Unterbodenreflexionsschicht zeigt, die Ã¼be alle drei 
Profile verfolgt werden kann. Besonders auffÃ¤lli ist eine akustisch fast trans- 
parente Schicht in Profil A2 bei einer Tiefe von 4404 m mit einer MÃ¤chtigkei 
von etwa 6 m beginnt. Sie bleibt bis gegen 16:OO Uhr in Profil A3 in ihrer 
MÃ¤chtigkei nahezu konstant und nimmt dann bis zum Ende des Profils A4 
langsam bis auf rund 1 m ab. Auch alle oberhalb diese markanten Schicht 
erkennbaren Reflexionen verjÃ¼nge sich in SE Richtung bis zum Beginn der 
submarinen Erhebung. Alle ReflexionsbÃ¤nde folgen weitestgehend der 




Auffallend ist die mit den nach SÃ¼doste ausstreichenden Schichten 
einhergehende Abnahme der Signaleindringung von etwa 35 auf 15 m. Es ist 
deshalb anzunehmen, daÂ der Feinkornanteil entlang der Profile in sÃ¼d 
Ã¶stliche Richtung abnimmt. In Profil A3 ist zwischen 11:50 und 16:40 Uhr 
(88'06.7'N 1 8'33.5'E - 87'43.4'N / 10Â°48.2'E eine Rutschmasse, die als 
akustisch transparente Linse unmittelbar unter der MeeresbodenoberflÃ¤ch 
liegt, zu erkennen. Weitere Resedimentationsprozesse sind in den Profilen A2 
- A4 nicht zu identifizieren. Auf den Stationen PS 2192 und PS 2193, die 
zwischen den Profilen liegen, sind keine langen Sedimentkerne gewonnen 
worden. Es besteht daher keine MÃ¶glichkeit diese Profile mittels sediment- 
physikalischer Parameter zu charakterisieren. 
6.3.2 Sedimentstrukturen am Lomonosov Rucken 
Am Lomonosov Rucken wurden zwei nahezu parallel verlaufende Profile Ã¼be 
den Sattel etwa senkrecht zur Ruckenachse aufgezeichnet (Abb. 6.8). Die 
Profile haben einen Abstand von rund 15 km. 
Abb. 6.8: Detailkarte des Lomonosov RÃ¼cken und der angrenzenden Tiefseebenen mit den 
Positionen der Kernstationen PS 2185 und PS 2177 sowie den Kurslinien der Profile 
L1 und L2. Die Kurslinien sind jede Stunde markiert und zur Orientierung zum Teil 
mit MeÃŸzeite versehen. Kartenausschnitt aus Perry et al. (1986). 
Profil L1 (Abb. 6.9) beginnt unmittelbar nach Station PS 2177 in einer 
Wassertiefe von 1430 m, steigt in Ã¶stliche Richtung bis auf 1170 m an, um 
dann steil abzufallen (Neigungswinkel > 2'). Das Profil erstreckt sich in W - E 
Richtung von 88'02.4'N I 134O17.3'E nach 88'02.5'N / 145'18.6'E und hat eine 
LÃ¤ng von etwa 42 km. Die zwischen 19:15 und 20:OO Uhr zu erkennende 
"Rinne" ist ein Artefakt, der durch Ã„nderunge im Schiffskurs hervorgerufen 
wurde. 
Profil L2 (Abb. 6.10), das in E - W Richtung von 88'54'N I 145O31.6'E 
nach 88'53'N / 136'36'E aufgezeichnet wurde (ProfillÃ¤ng annÃ¤hern 37 km), 
verdeutlicht wie Profil L1 die sehr steil ansteigende Ã¶stlich und relativ flach 
abfallende westliche Flanke des Lomonosov RÃ¼ckens Der hÃ¶chst Punkt des 
Sattels liegt etwa 11 30 m unter der WasseroberflÃ¤che 
Auf beiden Profilen kÃ¶nne weder Diskordanzen noch Anzeichen fÃ¼ 
grÃ¶ÃŸe laterale Massentransporte oder Hinweise auf stÃ¤rker Boden- 
strÃ¶munge (Erosionsrinnen) erkannt werden. Die Profile zeigen dichtge- 
staffelte ReflexionsbÃ¤nde zwischen den Sattelpunkten und Wassertiefen um 
1250 m auf der westlichen Flanke des RÃ¼cken (Echotyp L nach Melles & 
Kuhn, 1993), die sich zwischen 1250 und 1300 m Wassertiefe im Detail nicht 
verfolgen lassen, aber unterhalb von 1300 m wieder deutlich getrennt sind. 
Einzelne Seismogramme aus unterschiedlichen Wassertiefen der zwei 
Profile (Abb. 6.1 I a ,  b) zeigen Ã¼be die graphische Korrelation einer markanten 
Wellengruppe eine zunehmende MÃ¤chtigkei der obersten Schichten mit 
grÃ¶ÃŸer Wassertiefe. 
W Lomonosov RÃ¼cke E 
Abb. 6.9: Parasound Aufzeichnung Ã¼be den Sattel des Lomonosov RÃ¼cken (Profil L1,  Abb. 
6.8). Frequenz 4 kHz, PulslÃ¤ng 4, BalkenlÃ¤ng 1 nm, ÃœberhÃ¶hu - 160 : 1, Profil- 
lÃ¤ng - 42 km. 
E Lomonosov RÃ¼cke W 
Abb. 6.10: Parasound Aufzeichnung Ã¼be den Sattel des Lomonosov RÃ¼cken (Profil L2, Abb. 
6.8). Frequenz 4 kHz, PulslÃ¤ng 4, BalkenlÃ¤ng 1 nm, ÃœberhÃ¶hu - 150 : 1, Profil- 
lÃ¤ng - 36 km. 
Parasound Seismogramme (4 kHz, Puls 4) Parasound Seismogramme (4 kHz, Puls 4) 
Profil L1 Profil L1 Profil L1 Station 2177 
Wassertiefe Wassertiefe Wassertiefe Wassertiefe 
1169 m 1285 m 1375 m 1400 m 
Profil L2 Profil L2 Profil L2 
Wassertiefe Wassertiefe Wassertiefe 
1134 m 1235 m 1307 m 
Abb. 6.1 1: Graphische Korrelation einzelner normierter Parasound Seismogramme (4 kHz, PulslÃ¤ng 4) aus unterschiedlichen Wassertiefen von a) 
Profil L1 und von Station PS 2177 sowie b) von Profil L2 Ã¼be den Sattel des Lomonosov RÃ¼ckens 
Abbildung 6.12 verdeutlicht, daÂ das Seismogramm (4 kHz, Puls 4) von 
Kernstation PS 2185 mit den Seismogrammen vom Sattelpunkt beider Profile 
zu korrelieren ist, die Reflexionsmuster auf den Profilen L1 und L2 also durch 
die sedimentphysikalischen Parameter des Kerns PS 2185-6 KAL zu be- 
schreiben sind. Ferner ist der Abbildung zu entnehmen, daÂ die NaÃŸdichtelog 
der Kerne PS 2185-6 KAL und PS 2177-5 KAL graphisch mit den Seismo- 
grammen der Profile und Seismogrammen aus den Frequenztests der 
Stationen PS 2185 und PS 2177 zu korrelieren sind. Obwohl fÃ¼ den Kern 
PS 2177-5 KAL keine Kompressionsrate ermittelt werden konnte, zeigt auch 
das unkorrigierte NaÃŸdichtelo eine deutliche Zunahme der MÃ¤chtigkei 
einzelner Schichten im Vergleich zum NaÃŸdichtelo des Kerns PS 21 85-6 KAL. 
Lomonosov RÃ¼cke 
Profil L1 Profil L2 Station PS 21 85 Station PS 21 77 
~ i ~ f ~ :  1169 Tiefe: 1134 ~ i ~ ~ ~ :  2185-6 KAL 2177-5 KAL Tiefe: 1400 m 
Parasound Parasound Parasound P m  PmÂ Parasound 
Seismogramm Seismogramm Seismogramm (kg/m3) (kgIm3) Seismogramm 
4 kHz, Puls 4 4 kHz, Puls 4 4 kHz, Puls 4 4 kHz, Puls 4 
-1 0 1 -1 0 1 -1 0 112501650 12501650 
Abb. 6.12: Graphische Korrelation der Parasound Seismogramme (4 kHz, Pulslange 4) von den 
Sattelpunkten der Profil L1 und L2 mit einem Parasound Seismogramm aus dem 
Frequenztest von Station PS 2185, den NaÃŸdichtelog der Kerne PS 2185-6 KAL 
(Zweiwegelaufzeit mit der in Kapitel 5.3 ermittelten Kompressionsrate korrigiert), 
PS 2177-5 KAL sowie mit einem Parasound Seismogramm aus dem Frequenztest 
von Station PS 2177. Die letzte durchgezogene und punktierte Linie ist identisch mit 
der in Kapitel 5.3.3.2 identifizierten S 1 8 0  Stadiengrenze 12/13. 
Nach den graphischen Korrelationen der NaÃŸdichtelog beider Kerne 
(Abb. 6.12) und einer markanten Wellengruppe in den Profilen L1 und L2 (Abb. 
6.11a, b) steigt mit zunehmender Wassertiefe die MÃ¤chtigkei einzelner 
Schichten und damit auch die Sedimentationsrate innerhalb der ersten 
Teufenmeter auf dem Lomonosov RÃ¼cke an. Dies dÃ¼rfte wie schon in Kapitel 
4.4 postuliert, auf Auswaschungseffekte zurÃ¼ckzufÃ¼hr sein. In Profil L1 nimmt 
der Abstand der Meeresbodenreflexion bis zum Top der markanten Wellen- 
gruppe (erste durchgezogene Linie in Abbildung 6 , l l a )  in der Zweiwege- 
laufzeit von - 7.6 ms in 1169 m Wasser-tiefe auf - 9.5 ms in 1375 m Wasser- 
tiefe zu. In Profil L2 nimmt der Abstand (erste durchgezogene Linie in Abbil- 
dung 6.1 1 b) von - 7.5 ms in 1134 m Wassertiefe auf - 10.3 ms in 1307 m 
Wassertiefe zu. Aufgrund von Amplitudenschwankungen und Phasen- 
variationen in den Seismogrammen liegt der Fehler der Korrelationen in den 
Abbildungen 6.1 1 a, b und 6.12 in der GrÃ¶ÃŸenordnu von etwa einer halben 
WellenlÃ¤ng (rund 0.26 ms). Eine ausreichend genaue Bestimmung der 
MÃ¤chtigkeitsÃ¤nderung einzelner Schichten ist deshalb ebenso wenig 
mÃ¶glich wie Ã¼be die graphische Korrelation der Seismogramme aus den 
Frequenztests an den Stationen PS 21 77 und PS 21 85 eine genaue Kompres- 
sionsrate fÃ¼ den Kern PS 2177 KAL zu ermitteln ist. Die Kompression des 
gesamten Kerns betrÃ¤g zwischen 0.9 und 1.4 ms Zweiwegelaufzeit 
entsprechend rund 70 bis 11 0 Cm. 
Die Position von Kern PS 2185-6 KAL ist etwa 70 km von Profil L1 und 
etwa 55 km von Profil L2 entfernt. Die Korrelation zwischen den Seismo- 
grammen vom Sattelpunkt des Lomonosov RÃ¼cken mit dem Seismogramm der 
Station PS 2185 (Abb. 6.12) lassen keine grÃ¶ÃŸer lateralen Massentransporte 
auf einem Areal von rund 2500 km2 erwarten. Der von den Profilen und 
der Kernstation PS 2185 Ã¼berdeckt Bereich des Lomonosov RÃ¼cken ist 
demnach durch ein rÃ¤umlic weitgehend einheitliches Sedimentationsmilieu 
charakterisiert. 
Mit Hilfe der teufenkorrigierten sedimentphysikalischen Parameter und 
der Alterstiefenkurve (Frederichs, 1995) des Kerns PS 2185-6 KAL (Abb. 6.12) 
ist nach der Neuberechnung der Zweiwegelaufzeiten eine Charakterisierung 
der in Abbildung 6.11 zur graphischen Korrelation verwendeten markanten 
Wellengruppe mÃ¶glich Ihre eindeutig in allen Seismogrammen zu identi- 
fizierende Basis fÃ¤ll mit der 8^O Stadiengrenze 12/13 zusammen, die durch 
eine markante NaÃŸdichteÃ¤nderun bedingt durch eine starke Abnahme der 
Grobkornfraktion, charakterisiert wird. 
6.3.3 Sedimentstrukturen auf der Morris Jesup Schwelle 
An der Morris Jesup Schwelle sind nur Profile in der Scheitelregion 
aufgezeichnet worden (Abb. 6.13). Der Anstieg zum Sattel war auch in diesem 
Gebiet fÃ¼ das Parasound System zu steil (Neigungswinkel > 2'). 
Abb. 6.13: Detailkarte der Morris Jesup Schwelle mit der Position der Kernstation PS 2200 
sowie den Kurslinien der Profile M1 und M2. Die Kurslinien sind jede Stunde 
markiert und zur Orientierung zum Teil mit MeÃŸzeite versehen. Kartenausschnitt 
aus Perry et al. (1 986). 
Profil M1 (Abb. 6.14) quert den Sattel der Morris Jesup Schwelle und 
erstreckt sich in NE - SE Richtung von 85'17.1'N 1 17O12.5'W nach 85'06'N 1 
14O09'W Ã¼be etwa 37 km. Es wird im NE durch einen sehr steilen Anstieg und 
im SE durch eine steil abfallende Flanke begrenzt. Zwischen 21:10 und 21:35 
Uhr ist das Schiff nur verdriftet. Das Profil wurde mit einer Quellsignalfrequenz 
von 4 kHz und einer PulslÃ¤ng von 4 aufgezeichnet. Abbildung 6.15 zeigt 
einen Ausschnitt der Scheitelregion. In Profil M1 (Abb. 6.14 und 6.15) sind 
zwischen etwa 915 und 960 m strÃ¶mungsbedingt Einschnitte im Sediment zu 
erkennen. Diese ErosionskanÃ¤l sind mÃ¶glicherweis rezenten Ursprungs. 
NW Morris Jesup Schwelle SE 
Abb. 6.14: Parasound Aufzeichnung Ã¼be den Sattel der Morris Jesup Schwelle (Profil M I ,  
Abb. 6.13). Frequenz 4 kHz, PulslÃ¤ng 4, BalkenlÃ¤ng 1 nrn, ÃœberhÃ¶hu - 100 : 1, 
ProfillÃ¤ng - 37 km. 
Ab 22:30 Uhr werden unter dem Meeresbodenreflektor deutliche Re- 
flexionsbÃ¤nde abgebildet (Ubergang vom Echotyp D zum Echotyp L nach 
Melles & Kuhn, 1993), die in grÃ¶ÃŸe Tiefen bis 21 : I 0  Uhr verfolgt werden 
kÃ¶nnen Auf dem Scheitel wurden diese ReflexionsbÃ¤nde offensichtlich durch 
die StrÃ¶mun erodiert. Ab einer Teufe von rund 10 m sind weitere schwÃ¤chere 
ungestÃ¶rt Unterbodenreflexionen Ã¼be das gesamte Profil zu verfolgen. 
Profil M2 (Abb. 6.16), das in SW - NE Richtung von 85O16.5'N 1 
13'59.7'W bis 85'24.9'N I 1 I059'W verlÃ¤uft ist etwa 22 km lang und erfaÃŸ 
ebenfalls den Sattel der Morris Jesup Schwelle. Es befindet sich in unmit- 
telbarer NÃ¤h der Kernstation PS 2200. Profil M2 zeigt bis in Wassertiefen um 
1270 m kontinuierliche, parallel zum Meeresboden verlaufende, dichtgestaffelte 
Reflexionen (Echotyp L nach Melles & Kuhn, 1993). Darunter ist die Neigung 
des Meeresbodens zu groÃŸ um die ReflexionsbÃ¤nde eindeutig getrennt 
abbilden zu kÃ¶nnen 

SW Morris Jesup Schwelle NE 
Abb. 6.16: Parasound Aufzeichnung Ã¼be den Sattel der Morris Jesup Schwelle (Profil M2, Abb. 
6.13). Frequenz 4 kHz, PulslÃ¤ng 4, BalkenlÃ¤ng 1 nm, ÃœberhÃ¶hu - 90 : 1, 
ProfillÃ¤ng - 22 km. 
Morris Jesup Schwelle 
Profil M1 Profil M2 Station PS 2200 Profil M2 
Tiefe: 1087 m Tiefe: 1087 m Tiefe: 11 15 m PS 2200-5 Tiefe: 1183 m 
Parasound Parasound Parasound Pn.3~ Parasound 
Seismogramm Seismogramm Seismogramm (kg/m3) Seismogramm 
4 kHz, Puls 4 4 kHz, Puls 4 4 kHz, Puls 4 4 kHz, Puls 4 
-1 0 1 -1 0 1 -1 0 1 1 6 5 0 1 8 5 0 2 0 5 0 - 1  0 1 
Abb. 6.17: Graphische Korrelation von Parasound Seismogrammen (4 kHz, PulslÃ¤ng 4) der 
Profile M1 und M2 um die Scheitelregion der Morris Jesup Schwelle mit einem 
Parasound Seismogramm aus dem Frequenztest an Station PS 2200 und dem NaÃŸ 
dichtelog des Kerns PS 2200-5 KAL (Zweiwegelaufzeit mit der in Kapitel 5.3.4 
ermittelten Kompressionsrate korrigiert). Die zweite durchgezogene Linie ist mit der 
SI80 Stadiengrenze 11/12 identisch (Kapitel 5.3.4). 
Die graphische Korrelation einzelner Parasound Seismogramme (Abb. 
6.17) aus den Profilen M1 (Abb. 6.15), M2 (Abb. 6.16) und dem Frequenztest 
von Station PS 2200 mit dem NaÃŸdichtelo des Kerns PS 2200-5 KAL zeigt, 
daÂ die sedimentphysikalischen Parameter problemlos auf die Profile zu Ã¼ber 
tragen sind. Sie lÃ¤Ã zumindest fÃ¼ das Profil M2 auf eine geringe Zunahme der 
Sedimentationsraten mit grÃ¶ÃŸer Wassertiefe bis zu einer korrelierbaren 
Zweiwegelaufzeit von etwa 10.5 ms schlieÃŸen Wahrscheinlich nimmt mit zu- 
nehmender Wassertiefe die StrÃ¶mungsgeschwindigkei des Bodenwassers ab, 
so daÂ feinkÃ¶rnigere Material sedimentieren kann. Dies wÃ¼rd die schon in 
Kapitel 4.4 aufgestellte Hypothese eines auf der Morris Jesup Schwelle vor- 
herrschenden Auswaschungseffektes bestÃ¤tigen Die in Abbildung 6.17 als 
zweite durchgezogene Linie dargestellte 6l8O Stadiengrenze 11/12 kann an 
einem charakteristischen Phasensprung identifiziert werden und als zeitlicher 
Leithorizont in beiden Profilen M1 und M2 verfolgt werden. 
Die Eindringung des Parasound Signal betrÃ¤g auf der Morris Jesup 
Schwelle bis zu etwa 40 m (Abb. 6.15 und 6.16) und ist damit geringer als am 
Lomonosov RÃ¼cke (Abb. 6.9 und 6.10). Dies ist auf den im Mittel hÃ¶here 
Grobkornanteil in den Ã–berflÃ¤chensedimen auf der Morris Jesup Schwelle 
zurÃ¼ckzufÃ¼hr (Kapitel 4.3), das einen erhÃ¶hte Anteil der Schallenergie 
absorbiert (Milliman, 1988). 
6.3.4 Sedimentstrukturen auf dem Yermak Plateau 
Auf dem Yermak Plateau existiert ein zusammenhÃ¤ngende etwa 170 km 
langes Profil Ã¼be den sÃ¼dliche Teil, das nur durch die Kernstation PS 2213 
unterbrochen ist (Abb. 6.18). Aus diesem Profil wurden drei Ausschnitte 
gewÃ¤hlt die in Abbildung 6.19 (Profil YI), 6.20 (Profil Y2) und 6.21 (Profil Y3) 
dargestellt sind. Alle Profile wurden mit einer Frequenz von 4 kHz und einer 
PulslÃ¤ng von 4 registriert. 
Abb. 6.18: Detailkarte des Yermak Plateaus mit der Position der Kernstation PS 2213 sowie 
den Kurslinien der Profile Y1, Y2 und Y3. Die Kurslinien sind jede Stunde markiert 
und zur Orientierung zum Teil mit MeÃŸzeite versehen. Kartenausschnitt aus 
Perry et al. (1986). 
NE Yermak Plateau SW 
. . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . . .  
Abb. 6.19: Parasound Aufzeichnung auf der westlichen Flanke des Yerrnak Plateaus (Profil Y? ,  
Abb. 6.18). Frequenz 4 kHz, PulslÃ¤ng 4, BalkenlÃ¤ng 1 nm, ÃœberhÃ¶hu - 75 : 1, 
ProfillÃ¤ng - 35 km. 
Profil Y1 erstreckt sich in NE - SW Richtung von 8I015.6'N 1 14O06.4'E 
nach 80Â°56.2' 1 12'1 1.4'E an der Ã¶stliche Flanke des Yermak Plateaus. In 
dem etwa 35 km langen Profil Y1 ist zu Beginn in einer Wassertiefe von etwa 
2200 m wahrscheinlich ein "debris flow" zu erkennen. Eine Rutschmasse kann 
zwar ebenso wie ein "debris flow" die interne Struktur und Schichtungen 
verlieren, sollte dann aber als linsenfÃ¶rmig Erhebung vom Meeresboden 
abheben. Mit abnehmender Wassertiefe sind dichtgestaffelte, parallel zur 
MeeresbodenoberflÃ¤ch verlaufende ReflexionsbÃ¤nde zu erkennen (Ãœbergan 
vom Echotyp P zum Echotyp L nach Melles & Kuhn, 1993), die sich ungestÃ¶r 
bis in Profil Y2 verfolgen lassen. 
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Abb. 6.21: ~arasound Aufzeichnung Ã¼be die Flanke und den Sattel des Yermak Plateaus (Profil Y3, Abb. 6.18). Frequenz 4 kHz, PulslÃ¤ng 4, Balken- 
lÃ¤ng 1 nm, ÃœberhÃ¶hu - 50 : 1, ProfillÃ¤ng - 44 km. Eingeblendet ist eine 3 fache VergrÃ¶ÃŸeru des gleichen Profilausschnitts. 
Das rund 39 km lange Profil Y2 wurde wie Profil Y1 in NE - SW Richtung 
von 80Â°34' I 1 0Â°30.4' nach 80Â°28' 108'32.9'E aufgezeichnet. Um etwa 9:30 
Uhr erfolgte eine KursÃ¤nderun um nahezu 90' in NW Richtung, um Station 
PS 2213 anzulaufen. Ab der KursÃ¤nderun ist die Flanke des Plateaus zu steil, 
um die ReflexionsbÃ¤nde eindeutig getrennt abbilden zu kÃ¶nnen Vermutlich 
folgen aber die Unterbodenreflexionen im gesamten Profil Y2 der Meeres- 
bodentopographie, 
Nach Beendigung der Station PS 2213 liegt Profil Y3 (Abb. 6.20) bis etwa 
9:30 Uhr fast parallel zum Anlaufkurs der Station in Profil Y2. Danach 
schwenkte das Schiff in den schon auf Profil Y2 bis 9:30 Uhr gefahrenen Kurs 
Richtung SW ein. Das - 44 km lange Profil Y3 wird von einem kurzen 
Stationsaufenthalt zwischen 13:OO und 15:OO Uhr unterbrochen, wÃ¤hren dem 
das Schiff - 2 km verdriftet ist. Die wÃ¤hren der Drift in einer Wassertiefe um 
580 m aufgezeichneten Parasound Seismogramme zeigen ein vergleichsweise 
sehr geringe Eindringung des Signals. Erreicht das Signal in einer Wassertiefe 
von ca. 1000 m noch eine Eindringtiefe von - 30 m, so ist diese oberhalb von 
600 m auf - 5 m reduziert. Die starke Abnahme der Eindringtiefe auf dem 
Sattel des Yermak Plateaus und die rauhe, durch ErosionskanÃ¤l geprÃ¤gt 
Meeresbodentopographie, lassen in der Gipfelregion des Yermak Plateaus auf 
einen strÃ¶mungsbedingte Auswaschungseffekt schlieÃŸen 
Von der westlichen Flanke des Plateaus sind keine zusammenhÃ¤ngende 
Aufzeichnungen und kein Kernmaterial vorhanden. 
Zusammenfassend ist festzustellen, daÂ die digitalen Aufzeichnungen von 
Parasound Profilen und ihre Interpretation mit Seismogrammen von Kern- 
stationen sowie mit an den Sedimentkernen bestimmten physikalischen 
Parameter eine flÃ¤chenhaft Charakterisierung von Sedimentationsprozesse in 
verschiedenen Arealen des Arktischen Ozeans erlauben. 
Die oberflÃ¤chennahe Sedimente im Amundsen Becken zeigen deutliche 
ReflexionsbÃ¤nder Sie sind im Osten gut mit den Ergebnissen der Station 
PS 2174 zu korrelieren. So kann Turbidit in 8.50 m Teufe Ã¼be das gesamte 
Profil A l  verfolgt werden. Im westlichen Teil fehlen Kernstationen. In einem 
Ã¼be 200 km langen Parasound Profil lÃ¤Ã sich dort eine markante, akustisch 
nahezu transparente Schicht in 10 bis 15 m Teufe sicher identifizieren. 
Die graphische Korrelation einzelner Seismogramme aus den beiden 
Parasound Profilen Ã¼be dem Lomonosov RÃ¼cke ermÃ¶glich zusammen mit 
den sedimentphysikalischen Parametern zweier Kerne vom Lomonosov 
RÃ¼cke den Nachweis, daÂ die MÃ¤chtigkei einzelner Sedimentschichten als 
Ausdruck von Auswaschungseffekten in der Gipfelregion mit zunehmender 
Wassertiefe zunehmen. 
Markante Wellengruppen in beiden Profilen und an der Kernstation PS 
2185 erlauben eine flÃ¤chenhaft Interpretation des Sattels (- 2500 km*) des 
Lomonosov RÃ¼cken als ein rÃ¤umlic weitestgehend ruhiges Sedimentations- 
ilieu. Mit der Identifizierung der S^O Stadiengrenze 12/13 (478.000 Jahre) in 
den Seismogrammen steht zudem ein zeitlich einzuordnender Reflexions- 
horizont zur VerfÃ¼gung der Ã¼be den beiden Profilen des Lomonosov RÃ¼cken 
verfolgt werden kann. 
Aufgrund Ã¤hnliche Verteilungsmuster der NaÃŸdichte in den Kernen des 
Lomonosov RÃ¼cken und der Morris Jesup Schwelle wurde in Kapitel 4.4 ein 
Auswaschungseffekt auch fÃ¼ die Morris Jesup Schwelle postuliert. Diese 
Hypothese konnte auf zwei Parasound Profilen Ã¼berprÃ¼ werden. Die beiden 
Profile Ã¼be die Morris Jesup Schwelle zeigen in Wassertiefen Ã¼be 950 m ein 
ruhiges Sedimentationsmilieu, wÃ¤hren oberhalb ErosionskanÃ¤l zu erkennen 
sind. Sie lassen dort auf eine relativ hohe StrÃ¶mungsgeschwindigkei des 
Bodenwassers schlieÃŸen die mit der zunehmender Wassertiefe abnimmt. Mit 
Hilfe der graphischen Korrelation des Profils M2 mit einem Seismogramm an 
der Station PS 2200 konnte eine VergrÃ¶ÃŸeru der AbstÃ¤nd markanter 
Reflexionshorizonte mit zunehmender Wassertiefe dokumentiert werden. Dies 
wird, wie auf dem Sattel des Lomonosov RÃ¼ckens auf Auswaschungseffekte 
zurÃ¼ckgefÃ¼hr 
Der Vergleich der Eindringtiefen des Parasound Signals auf dem Sattel 
und an der Flanke des Yermak Plateaus sowie die rauhe Meeresboden- 
morphologie in der Scheitelregion, die als ErosionskanÃ¤l interpretiert werden, 
lassen auch fÃ¼ diese Region auf eine strÃ¶mungsbedingt KorngrÃ¶ÃŸenselekti 
schlieÃŸen Die in Kapitel 4.4 anhand eines Kerns von der Ã¶stliche Flanke des 
Yermak Plateaus aufgestellte These einer weitgehend ungestÃ¶rte pelagischen 
Sedimentation gilt mit Sicherheit nicht fÃ¼ die hÃ¶chste Areale des Plateaus. 
7 ZUSAMMENFASSUNG 
WÃ¤hren der Expedition ARK VlllI3 "ARCTIC'91" wurden elektrische Wider- 
standsmessungen an Sedimentkernen aus dem Ã¶stliche Arktischen Ozean mit 
einer neuartigen miniaturisierten Wenneranordnung und MeÃŸelektroni durch- 
gefÃ¼hrt Aus diesen Messungen wurden auf der Basis von empirischen 
ZusammenhÃ¤nge PorositÃ¤ und NaÃŸdicht abgeleitet. An fÃ¼n Kastenlotkernen 
der Expedition konnten die so bestimmten geophysikalischen KenngrÃ¶ÃŸ mit 
entsprechenden Werten einer WÃ¤gemethod verglichen werden. Mit einem 
Koeffizienten von 1.3 und Zementationsexponenten von 1.45 der Archie 
Gleichung (Boyce, 1968) wurde eine gute Ãœbereinstimmun mit einer einfachen 
Standardabweichung von Â 3 zwischen den PorositÃ¤te beider MeÃŸmethode 
ermittelt. Die mit der PorositÃ¤ als Variable und einer Korndichte von 
2670 kg/m3 (Boyce, 1976) sowie einer Porenwasserdichte von 1024 kg/m3 als 
Koeffizienten berechneten NaÃŸdichte ermÃ¶glicht ebenfalls eine gute An- 
passung von Â 50 kg/m3 an die NaÃŸdichte der WÃ¤gemethode Die 
Genauigkeit der aus den elektrischen Widerstandsmethode abgeleiteten 
GrÃ¶ÃŸ kann fÃ¼ die hauptsÃ¤chlic durch terrigenen Eintrag geprÃ¤gte 
Sedimente mit 2 % fÃ¼ die PorositÃ¤ und mit 30 kg/m3 fÃ¼ die NaÃŸdicht 
angegeben werden. Nach den Ergebnissen dieses methodischen Vergleichs 
kÃ¶nne mit dieser Apparatur schnell und hochauflÃ¶sen Ã„nderunge der 
geophysikalischen KenngrÃ¶ÃŸ in Sedimentkernen vermessen werden. 
Ziel der hochauflÃ¶sende Messung dieser sedimentphysikalischen Para- 
meter ist die Interpretation und Identifizierung von Reflektoren in digitalen 
Parasound Echolotregistrierungen, die wÃ¤hren der Expedition ARK Vlll/3 
"ARCTIC'91" durchgehend digital aufgezeichnet wurden. Da NaÃŸdicht und 
P-Wellengeschwindigkeit im wesentlichen die akustischen Eigenschaften der 
Sedimente bestimmen, wurden die AbhÃ¤ngigkei von P-Wellengeschwindigkeit 
und PorositÃ¤ sowie deren AbhÃ¤ngigkeite von der Grobkornfraktion unter- 
sucht. An zehn Kernen des Ã¶stliche Arktischen Ozeans konnten diese 
sedimentphysikalischen Parameter gemessen werden. Der Zusammenhang 
zwischen PorositÃ¤ (45 - 85 %) und P-Wellengeschwindigkeit (1470 - 1670 m/s) 
wird gut durch das Modell von Wood (1 941) wiedergegeben. Demnach sind die 
Sedimente des Ã¶stliche Arktischen Ozeans unkonsolidiert und verhalten sich 
Ã¤hnlic wie eine Suspension. 
Der an drei Kernen untersuchte EinfluÃ der Grobkornfraktion auf PorositÃ¤ 
und P-Wellengeschwindigkeit korreliert in erster NÃ¤herun negativ mit der 
PorositÃ¤ und positiv mit der P-Wellengeschwindigkeit. Offensichtlich werden 
die zum Teil markanten Variationen der PorositÃ¤ und P-Wellengeschwindigkeit 
durch wechselnde Anteile der Grobkornfraktion hervorgerufen. Die mit diesen 
Parametern durchgefÃ¼hrte Regressionsanalysen zeigen allerdings unter- 
schiedliche Steigungen und Ordinatenabschnitte, die bei dem Kern PS 2185-6 
KAL vom Lomonosov RÃ¼cke sogar abhÃ¤ngi von der Kerntiefe sind. Die 
TeufenabhÃ¤ngigkei ist fÃ¼ diesen Kern auf eine Verschiebung des Korn- 
grÃ¶ÃŸenspektru (Ton- Silt- und Sandfraktion) zurÃ¼ckzufÃ¼hre Dies beruht auf 
der Variation des Eintrages in dieser Region aufgrund verÃ¤nderte palÃ¤ 
ozeanographischer VerhÃ¤ltnisse 
Die ausgeprÃ¤gte Unterschiede der in AbhÃ¤ngigkei von der Wassertiefe 
bestimmten Verteilungsmuster von NaÃŸdichte PorositÃ¤ und P-Wellenge- 
schwindigkeit erlauben eine eindeutige Klassifizierung der arktischen Sedi-. 
mente in Beckenlagen und Hochlagen. Eine Zuordnung der NaÃŸdichte und 
PorositÃ¤te von 25 Sedimentkernen in Hoch- und Beckenlagen der einzelnen 
Regionen des Ã¶stliche Arktischen Ozeans ergeben spezifische Verteilungs- 
muster, die die AblagerungsrÃ¤um charakterisieren. Am Lomonosov RÃ¼cke ist 
die Sedimentation in Wassertiefen zwischen rund 1000 und 1400 m und auf 
der Morris Jesup Schwelle in einer Wassertiefe bei etwa 1100 m durch 
Auswaschungseffekte geprÃ¤gt wÃ¤hren am Yermak Plateau in einer Wasser- 
tiefe von etwa 850 m eine ungestÃ¶rt pelagische Sedimentation vorherrscht. 
Die in den Sedimenten aus dem Makarov Becken dokumentierte hohe Eintrag 
an feinkÃ¶rnige Material lÃ¤Ã zudem auf einen Schwebstoffeintrag vom 
Lomonosov RÃ¼cke schlieÃŸen Der grobkÃ¶rnige Eintrag in den OberflÃ¤chen 
sedimente des Gakkel RÃ¼cken wird im Gegensatz dazu durch eistrans- 
portiertes Material und Turbidite hervorgerufen. Im Amundsen Becken ist die 
pelagische Sedimentation vorherrschend, in der Ã¼berwiegen die feinkÃ¶rnig 
Fraktion, aber auch Turbidite abgelagert werden. 
Die physikalischen Parameter bilden zusammen mit den Grobkorn- 
fraktionsanalysen und den Kernbeschreibungen eine geeignete Grundlage zur 
Interpretation der Reflexionsabfolge in den Seismogrammen. Es konnte eine 
Ãœbereinstimmun erhÃ¶hte P-Wellengeschwindigkeiten und NaÃŸdichte mit er- 
hÃ¶hte Grobkornfraktionsanteilen und Sandlagen in den Kernbeschreibungen 
festgestellt werden. Die wechselnden Grobkornfraktionsanteile verursachen 
starke Impedanzkontraste und bestimmen dadurch die Reflexionsstrukturen in 
den Sedimenten. Graphische Korrelationen von Parasound Seismogrammen 
an den Stationen mit synthetischen Seismogrammen zeigen, daÂ die grob- 
kÃ¶rnigen unter UmstÃ¤nde terrigenen turbiditischen Lagen starke Reflexionen 
erzeugen. An sechs von neun Kernen war eine signifikante graphische 
Korrelation zwischen Parasound und synthetischen Seismogrammen mÃ¶glich 
FÃ¼ diese sechs Kastenlotkerne des Ã¶stliche Arktischen Ozeans konnte eine 
Kompression der Sedimente bei der Kernnahme festgestellt werden. Diese 
Korrelation konnte an Parasound Seismogrammen, die auf ein Quellsignal von 
einer Sinusschwingung beruhen, zuverlÃ¤ssi ermittelt werden. Zur Rekon- 
struktion des Prozesses wurde aus der graphischen Korrelation, unter der 
Annahme einer mit der Zweiwegelaufzeit linear zunehmenden Kompression, 
eine Kompressionsrate ermittelt. Angewandt auf die Teufenangaben der sedi- 
mentphysikalischen Parameter konnten so neue synthetische Seismogramme 
berechnet werden und diese erneut mit den Parasound Seismogrammen 
graphisch korreliert werden. Sie beweisen, daÂ die Annahme einer linearen mit 
der Teufe zunehmende Kompression bei der Kastenlotkernnahme richtig ist. 
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